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Abstract 
Sulfur is one of the major magmatic volatile components and forms a variety of 
chemical species in the Earth’s crust. Recent studies showed that the total amount of sulfur input 
(supplied) into subduction zone is clearly higher than the output from arc volcanoes, suggesting 
that at least a part of sulfur-bearing minerals such as sulfates and sulfides are recycled to the deep 
mantle (Jego and Dasgupta 2014, Evans et al. 2014). However, the existence form of sulfur 
species in the deep mantle and the process of sulfur subduction are poorly understood.  
Anhydrite (CaSO4) is one of the most abundant sulfate minerals in the crust and widely 
occurs as precipitates from hydrothermal chimneys in ocean floor sediments. It was also found as 
inclusions in diamond from Juina region, Brazil (Wirth et al. 2009), suggesting the sulfur 
recycling from crusts to mantle through subduction. However, little is known about the stable 
phase relation and stability of CaSO4 in the mantle conditions. Thus, in the present study I 
performed a series of high pressure experiments up to 90 GPa, 2400 K using a laser heating 
diamond anvil cell (LHDAC) and multi-anvil apparatus combined with synchrotron radiation for 
in-situ X-ray diffraction measurements.  
 The results showed that CaSO4 forms three thermodynamically stable polymorphs: 
anhydrite (stable below 3 GPa), monazite-type phase (stable between 3 and ~13 GPa) and barite-
type phase (stable up to at least 93 GPa). Anhydrite to monazite-type phase transition is induced 
by pressure even at room temperature, while monazite- to barite-type transition requires heating 
at least to 1500 K at ~20 GPa. The barite-type phase cannot always be quenched from high 
temperature and is distorted to metastable AgMnO4-type structure or another modified-barite 
structure depending on pressure, but it is found to be stable up to ~90 GPa and 2300 K. I obtained 
the pressure-volume data and density from anhydrite, monazite- and barite-type phases and found 
that their densities are lower than those of the mantle rocks inferred from the PREM model in the 
studied P-T conditions. This suggests that CaSO4 is gravitationally unstable in the mantle and 
therefore requires host rocks/minerals forming an assemblage to be subducted to deep mantle.  
 I also carried out multi-anvil experiments to further study the effect of oxygen fugacity 
(fO2) on the stability of CaSO4 in water-saturated systems. On the basis of electron microscopic 
observation of the recovered samples, sulfate/sulfide boundaries were determined under PT 
conditions corresponding to the subducted zone. The results showed that sulfate is stable above 
Log fO2 (⊿FMQ) = - 0.17, while sulfide becomes stable below - 2.79 at 6 GPa and 800°C, 
suggesting that the sulfate/sulfide boundary is located between fO2 (⊿FMQ) = log – 2.79 and – 
0.17. At higher pressure (9 GPa, 800°C and 12 GPa, 800°C), the boundaries are located at around 
fO2 (⊿FMQ) = - 4.59 and -6.38 where the sulfate and sulfide coexist. These results indicate that 
the fO2 of sulfate/sulfide boundary varies significantly with pressure with a slope of log – 1.25 
(⊿FMQ)/GPa at 800°C. A considerable amount of sulfate precipitates inside vesicles observed 
above 9 GPa at 800°C suggests an abrupt increase of sulfur solubility in the fluid/melt phase. 
The fO2 of subduction zones which were generally estimated from Fe
3+ content in garnet 
in ultra-mafic rocks is Log fO2 (⊿FMQ) = ~ + 2 to ~ 0 and ~ 0 to ~ - 2 at about 3 and 6 GPa, 
respectively. Comparing these to the fO2 condition of sulfate/sulfide boundary determined by the 
present study, in subduction zones S-bearing minerals likely exist as sulfate up to about 6 GPa 
and are preferentially dissolved in fluid, which can be produced by the dehydration of hydrous 
minerals, at higher pressure. 
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第 1 章 序章 
1.1 地球における硫黄の循環 
 硫黄は地球上で最も普遍的に存在する揮発性物質の一つであり，炭素や窒素などと共に
地球表層における物質循環において重要な地位を占めている．その化学種は周囲の温度や
圧力，酸化還元状態などによって，S2-, H2S, S2, SO24+, SO3 など多種多様に変化し地球表層
を循環するため（図 1.1），マグマの成因やマントルの酸化還元状態を考える上で重要な物
質である． 
 硫黄は地球表層では主に硫化物（MSx）と硫酸塩鉱物（SO42-）として存在しており，その
主な生成場は海洋底の熱水噴出孔である．硫化物および硫酸塩鉱物はそれぞれブラックス
モーカーおよびホワイトスモーカーと呼ばれる熱水噴出孔で噴出され，チムニーを形成し，
海洋堆積物として海洋底に沈殿する（Tivey 2007 など）．このような海洋底堆積物はプレー
ト運動により沈み込み帯へともたらされ，一部は大陸地殻へ付加され，残りは地球内部へと
沈み込むと考えられている．沈み込んだ含硫黄鉱物の一部はマグマへと溶解し，島弧火山活
動により大気中および大陸地殻または海洋中へと供給される．大気中の硫黄はやがて海洋
へと溶解し，海水中の陽イオンや金属イオンと結合し，硫化物や硫酸塩鉱物を形成し，海洋
底に堆積する．このように硫黄は地殻を中心として循環していることが知られている．しか
しながら近年の観察的研究（Hilton et al., 2002，Evans 2012，Evans 2014 など）によると，
沈み込み帯で沈み込む硫黄の総量はおおよそ 2.4×1012 mol/year であるのに対し，島弧火山
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活動による硫黄の放出量はおおよそ 1.6‐3.2×1011 mol/year であることが報告されている．
この事実は，硫黄の地球深部への沈み込みを示唆している． 
 硫黄の地球深部への沈み込みの証拠として，ダイヤモンド中の包有物が挙げられる．ダイ
ヤモンド包有物は地球深部の状態を探る唯一の天然試料と言っても過言ではなく，その形
成深度は，地球内部の 150 km 以深であることが知られている（Shirey et al. 2013 など）．
流体から結晶化したと考えられるダイヤモンドの包有物として，硫化物や硫酸塩鉱物が発
見されている事実から（Smit el al. 2010, Wirth et al. 2009 など）（図 1.2），含硫黄鉱物は少
なくとも 150 km 以深の地球深部にも存在している可能性が示唆される． 
 またダイヤモンド包有物中の硫黄の同位体比を調べることで，その硫黄の起源が明らか
となる．安定同位体を持つ硫黄は，その同位体のうち34S と33S は通常，以下の関係式によ
って分別される（Farquhar et al. 2000）． 
𝛿33S = 0.515 × 𝛿34S ・・・・・・・・・・・・・（1） 
これは硫黄の質量に依存した同位体分別として Mass dependent fractionation of sulfur 
isotope（MDF - S）と呼ばれる．一方で式（1）の関係からの偏移が大きい同位体比，すな
わち特異な同位体比を生み出す分別作用も知られている．それらは質量に依存しない同位
体分別として Mass independent fractionation of sulfur isotope（MIF - S）と呼ばれる．MIF 
- S は以下の式を用いて34S と共にプロットした場合にその特異性が明らかとなる． 
∆33S =  𝛿33S − 1000 × {(1 + 𝛿34S/1000)0.515 − 1}・・・・・・・・（2） 
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（Farquhar et al. 2002） 
図 1.3 にダイヤモンド包有物中の硫黄の同位体比を34S と∆33Sの関係式のもとプロットし
たものを示す．式（2）からも明らかなように，MDF - S は，34S が変動しても∆33Sがほと
んど変化しない．一方で MIF - S は，34S がほとんど変動せずとも∆33Sが大きく変化してい
る．この MIF - S を包有物とするダイヤモンドはすべて 24.5 億年以前の形成年代を示して
いる．24.5 億年以前の地球大気には，酸素が無くオゾン層が形成されていなかったため，太
陽からの強力な紫外線の影響で大気中の硫黄の同位体比が変化したと推測されている．そ
の特異な同位体比を持った硫黄が海洋中へと溶け込み，最終的にはマントルへ沈み込み，ダ
イヤモンドに包有物として取り込まれたと解釈されている（Farquhar et al. 2002）． 
 沈み込む硫黄の総量と島弧火山活動で放出される硫黄の総量の矛盾，およびダイヤモン
ド包有物中の硫化物の特異な同位体比などを考慮すると，硫黄は少なくともダイヤモンド
の生成深度（150 km 以深）までは沈み込んでいる可能性が高い． 
  
1.2 地球内部における含硫黄鉱物の単体での安定性 
 含硫黄鉱物が地球深部まで沈み込む可能性が観測的研究から明らかとされているが，実
際に含硫黄鉱物がどのような経緯を経て地球深部へと沈み込み，やがて地表へと戻ってく
るのかを議論するような，硫黄大循環のモデルに関する先行研究は少なく，実験的に検討し
ているのは，ごく最近報告された Jego and Dasgupta （2014）程度である．循環モデルを考
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える上で，まず重要になってくるのは，含硫黄鉱物単体での熱力学的安定性や高温高圧下で
の結晶構造および密度である．含硫黄鉱物のうち，硫化物に関しての高温高圧下での熱力学
的安定性および結晶構造を議論した論文は多くある．例えば，Ohfuji et al.（2007）などが
挙げられる．Ohfuji et al.（2007）では，地球上で最も普遍的に存在する硫化物の一つであ
る磁硫鉄鉱（FeS）の高温高圧下での相関係を明らかとするため，その場 X 線観察とレーザ
ー加熱式ダイヤモンドアンビルセル（LHDAC）を用いて実験を行った．その結果，FeS は
最大 170 GPa，1300 K まで安定であり，その結晶構造や密度も明らかとなっている（図 1.4）．
一方で，地球上で最も普遍的に存在する硫酸塩鉱物の一つである硫酸カルシウム（CaSO4）
に関する高温高圧下での熱力学的安定性や結晶構造を議論した論文は少ない．硫酸カルシ
ウムには，石膏（Gypsum; CaSO4･2H2O），バッサナイト（Bassanite; CaSO4･2H2O）など
の水和物と無水のアンハイドライト（Anhydrite; CaSO4）が存在し，大気圧下では加熱によ
り Gypsum→Bassanite→Anhydrite となることが知られている．Yamamoto and Kennedy
（1969）の結果（図 1.5）および地温勾配や沈み込むスラブの温度圧力条件を考慮すると，
地球内部では無水の Anhydrite が安定であり，地球深部へと沈み込む可能性が高い．室温高
圧下における CaSO4 の結晶構造に関する研究は Stephens（1968）や Ma et al.（2007），
Bradbury and Williams（2009）などによりおおよそ 30 GPa まで明らかとなっている．一方
で，高温高圧下においては，Chricton et al.（2005）の LHDAC を用いたその場 X 線観察の
みであり，その高温高圧下における実験点は 20 GPa，1400 K のわずか一点である．そのた
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め，CaSO4 の高温高圧下における熱力学的安定性や結晶構造は殆ど明らかにされていない． 
 
1.3 地球内部の酸化還元状態とそれが含硫黄鉱物に与える影響 
 地球内部での酸化還元状態は，流体やメルトの組成，マントル鉱物の融点などに影響を与
えるため，マントルのダイナミクスや進化を考える上で重要となる．地球内部の酸化還元状
態の推定は一般的にはマントルの捕獲岩や超高圧変成岩の化学分析から行われている
（Frost and McCammon, 2008: Malaspina and Tumiati 2012）．例えば Malaspina and Tumiati
（2012）では，超高圧変性岩起源のガーネット中の Fe3+の量（スキアガイトのモル分率か
ら算出）を測定し，超高圧変成岩の起源である沈み込み帯の酸化還元度（f O2）を明らかと
している．それによると，MORB の Log f O2 （ΔFMQ; fyalite-magnetite-quartz buffer か
らの外れ量）はおおよそ‐2 から 1 であるが，沈み込み帯は 3 GPa では～0 から 2，6 GPa
においては，約‐2 から 0.5 であり，深部に向かうにつれ徐々に還元的になっている．また，
Frost and McCammon（2008）では，沈み込み帯由来の捕獲岩中のスピネルから f O2 を計
算している．彼らの結果では，沈み込み帯の Log f O2（ΔFMQ）は～2 から－1 であり，
Malaspina and Tumiati（2012）の結果とほぼ同様である．このように比較的浅部の沈み込
み帯の f O2 はおおよそ限定されている． 
 一方で，硫黄の化学種（硫化物か硫酸塩鉱物; S2- or SO42-）は fO2 により決定される
（Matthews et al. 1999）．それゆえ地球深部への硫黄の沈み込みのプロセスを考える上で，
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f O2 に依存した含硫黄鉱物の安定性，すなわち高温高圧下での硫化物／硫酸塩鉱物の f O2
境界の決定が必要となる．これまで比較的低圧領域において，硫化物／硫酸塩鉱物の f O2
境界は議論されてきた．例えば，Jego et al.（2005）では，ピストン－シリンダーを用いて
1 GPa，1300℃での硫化物／硫酸塩鉱物の f O2 境界を決定している．また，最も高圧下で行
われた研究例として，Jego and Dasgupta（2014）が挙げられる．彼らは，中央海嶺玄武岩
（Mid Ocean Ridge Basalt）と FeS および H2O を出発物質として，マントルウェッジ条件
下で実験を行った．その結果，2 GPa および 3 GPa，1050℃において，Log f O2 (ΔFMQ) 
＞ ~ 2.5 では硫酸塩鉱物が，そして Log f O2 (ΔFMQ) ＜ ~ 1.0 では硫化物が安定である
ことを報告している．しかしながら，硫化物／硫酸塩鉱物の f O2 境界に関する研究は，ど
れも沈み込み帯に相当する温度圧力領域で行われていないため（最大で 3 GPa, 1050℃），
その温度圧力効果は明らかとなっていない． 
 
1.4 研究の目的 
 硫黄は周囲の環境によりその化学種を多様に変化させる揮発性物質であるため，また流
体やメルト組成，酸素分圧に影響を与えることから，マントルのダイナミクスや進化を明ら
かにする上で重要な物質である．従来の研究では，硫黄は地殻のみを中心として循環してお
り，マントルまでは沈み込まないと考えられてきたが，近年の観測的研究から，硫黄が地球
深部へと沈み込む可能性が示唆されている．しかしながら，その沈み込むプロセスは，沈み
7 
 
込み帯の温度圧力領域ではほとんど明らかとなっていない． 
 硫黄の地球深部への沈み込みのプロセスを明らかにするためには，含硫黄鉱物単体での
高温高圧下における熱力学的安定性を明らかにする必要がある．また，硫黄は f O2 変化に
非常に敏感であるため，周囲の f O2 に依存してその化学種を変化させる．特に沈み込み帯
では，共存する流体やメルトの有無およびマントル鉱物の組成によって f O2 が変化し，含
硫黄鉱物の安定性を変える可能性があるため，その影響を明らかにする必要がある． 
 そこで，本研究では含硫黄鉱物のうち地球上で最も普遍的に存在する CaSO4 の地球深部
への沈み込みの可能性を検討するため，以下の 2 つを主目的として多様な高温高圧実験を
行った． 
 ① CaSO4 の高温高圧下での熱力学的安定性およびその結晶構造と密度の検討 
 ② 流体およびマントル鉱物存在下における硫化物／硫酸塩鉱物の f O2 境界の決定 
上記の研究結果を基に，CaSO4 の地球内部での行方を検討する． 
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第 2 章 CaSO4 の高温高圧下での熱力学的安定性およびその結晶構造と密度の
検討 
1. はじめに 
 アンハイドライト（CaSO4）は地殻において最も普遍的に存在する硫酸塩鉱物の一つであ
り，熱水噴出孔からの沈殿物として海洋堆積物中に存在している（Tivey 2007）．アンハイ
ドライトを含む海洋底堆積物の一部は，沈み込み帯における構造浸食により地球深部へと
もたらされると考えられている（Huence et al. 2004; Aoki et al. 2012 など）．また一方で，
アンハイドライトはダイヤモンド包有物としても炭酸塩や塩素，フッ素を含む鉱物と共に
発見されている（Wirth et al. 2009）．これらの観測的事実から，アンハイドライトは地球表
層からダイヤモンドが形成可能なマントル領域まで，沈み込みを通し地球規模で循環して
いることが示唆されるが，高温高圧下での鉱物学的特性や安定性はあまり明らかとなって
いない． 
 Stephens（1968）は，アンハイドライトが 4.1%の体積変化を伴い，19.6 ± 0.5 kbar，室
温下において高圧相へと圧力誘起相転移することを示した．その後，Brog and Smith（1975）
によるブリッジマンセルを用いた高圧下その場 X 線回折実験により，この高圧相はモナザ
イト（CePO4）構造（P21/n）であることが示された．相転移圧力は Stephens（1968）と同
様に約 20 kbar であり，さらにアンハイドライト‐モナザイト構造相の相転移は可逆相的で
あるため，高圧相の回収は不可能であることが報告された． 
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 しかしながら，Ma et al.（2007）が行った高圧下その場 X 線回折実験およびラマン分光
分析の結果から，アンハイドライト‐モナザイト構造相の相転移は，2 GPa で始まり約 5 
GPa で完了すると報告している．また同様に，高圧下その場 X 線観察に基づいた Bradbury 
and Williams（2009）の主張では，アンハイドライト－モナザイト構造相の相転移は 2－5 
GPa の圧力間で徐々に進行し，その体積変化は 6～8%であることを報告している．このよ
うにアンハイドライト－モナザイトの相転移圧力は，先行研究内で統一された見解は得ら
れていない．一方でモナザイト構造相は，室温下において最大約 28 GPa まで安定であるこ
とが Bradbury and Williams（2009）によって報告されている． 
 高温高圧下における CaSO4 の相転移および各相の安定性もまた同様に，先行研究内で統
一見解は得られていない．Chen et al.（2001）では，レーザー加熱式ダイヤモンドアンビル
セル（LHDAC）を用いた高温高圧実験を行いモナザイト構造相から他の相への相転移を報
告している．彼らの実験では，1000 cm-1 付近に現れる CaSO4 の ν1 モードの圧力シフトか
ら圧力が見積もられており，レーザー吸収体としてグラファイトを CaSO4 と共に用いてい
る．21 GPa・約 1000℃から急冷された試料をラマン分光装置で測定したところ，アンハイ
ドライトのピークとは異なる新たなピークが観察された．この相は，ラマンピークの有無か
ら減圧後の常圧下でも部分的に存在し，その結晶構造は Z = 4 とすると，a = 6.602（5）Å，
b = 7.759（7）Å，c = 5.970（7）Å の格子定数を持つ斜方晶相であったと報告している．
Chen et al.（2001）ではこの斜方晶相をポストモナザイト構造相として報告している．また
10 
 
同相の室圧下における体積は，同圧力下のアンハイドライトより 0.2％大きいことも報告し
ている． 
 Crichton et al.（2005）では，LHDAC を用いて高温高圧下でのその場 X 線回折実験を行
っている．圧力測定には，ルビーの蛍光線の圧力シフトを用いたルビー蛍光法（Mao et al. 
1978）を用い，レーザー吸収体として熱分解グラファイトを試料と一緒に封入している．X
線回折パターンの解析には，リートベルト解析（Larson and von Dreele 1994）を用いて結
晶構造を決定している．彼らは，Chen et al.（2001）と実験条件が同程度の 21 GPa，1450 
K の高温高圧下において，CaSO4 はバライト（BaSO4）構造（Pbnm）であり急冷後の室温
下（19.9 GPa, 295 K）では，AgMnO4 構造相（Pn1/n）へと相転移すると報告している．そ
れぞれの格子定数は，バライト構造相が a = 6.365(6) Å，b = 7.5347(7) Å，c = 4.9532(5) Å
であり，AgMnO4 構造相が a = 4.9577(4) Å，b = 7.5243(4) Å，c = 6.3397(4) Å，β = 90.829(5) 
である．さらに，AgMnO4 構造相を 1 気圧へと減圧するとアンハイドライトへと逆相転移
し，DAC を開放して試料を光学観察したところ，アンハイドライトとグラファイトで灰色
だった試料が蜂蜜色へと変化したと報告している．さらに，この減圧後の試料（蜂蜜色）を
再び DAC に封入し指で加圧したところ，Chen et al.,（2001）の斜方晶相とは異なる相が観
察されたと報告している． 
 一方で，Ma et al.（2007）では，ポストモナザイト構造相として，斜方晶相やバライト構
造相とは異なる別の相への相転移を報告している．彼らは断熱材および熱吸収体としてそ
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れぞれ NaCl と Pt を用いて LHDAC で高温高圧実験を行ったところ，32.2 GPa，1800 K で
新たなラマンピークが出現し，そのピークが 53.5 GPa，1800 K の加熱後にも存続していた
と報告している．このラマンスペクトルが Chen et al.（2001）で示された斜方晶相とは明
らかに異なることから，これまで発見された相とは別の新たな相であると主張している． 
  また，Gracia et al.（2012）によって行われた密度汎関数理論によるシミュレーション
の結果，0 K という限定的な条件下ではあるが，CaSO4 は 5 GPa でモナザイト構造相へ，
そして 8 GPa でバライト構造相もしくはシーライト（CaWO4）構造相（I41/a）へと相転移
することが報告されている． 
 図 2.1.1 に先行研究で報告された CaSO4 の相関係を示す．図 2.1.1 からも分かるように，
高温高圧下で行われた実験はわずか 4 点のみであり，その内，高温高圧下その場 X 線観察
が行われた例は 1 例のみである．そのため，次に示すような問題点があり，先行研究内で統
一見解が得られていない． 
1. アンハイドライト-モナザイト構造相の相転移圧力が一致していない． 
2. モナザイト構造相は高温高圧下で観察されておらず，かつ加熱を行ったすべての実験
で別の相へと相転移しているため，準安定相である可能性が示唆される． 
3. ポストモナザイト構造相として，斜方晶相，バライト構造相そして Ma et al. （2007）
で示された新たな相の 3 相の候補が提案されている． 
4. 約 20 GPa，約 1000℃からの急冷回収相もまた，斜方晶相および AgMnO4 構造相の 2
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相の異なる相が報告されている． 
 このように，CaSO4 の高温高圧下での相関係および結晶構造は，未だ不明なところが多
い．そこで本研究では，CaSO4 の高温高圧下での相変化に制約を与えるため，その場 X 線
観察を用いた実験的検討を行った． 
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2. 実験手法 
2.1 出発物質と実験条件 
 出発物質には Sigma－Aldrich 社製の硫酸カルシウム（CaSO4・nH2O > 99.99%%）を約
1000℃で 10 時間加熱処理したものを用いた．加熱処理後の粉末 X 線回折パターンは JCPDS
カードの 37-1496 番，γ-CaSO4，アンハイドライトと非常に良い一致を示した．その X 線
回折パターンを図 2.2.1 に示す． 
 その場高温高圧 X 線観察実験は，温度・圧力の条件に応じて 2 つの高圧発生装置，MAX 
80 キュービック型マルチアンビル高圧発生装置 （図 2.2.2），およびレーザー加熱ダイヤモ
ンドアンビルセル（LHDAC）（図 2.2.3）を用いた．これら 2 つの高圧発生装置は目的の圧
力に応じて使い分けた．すなわち，約 10 GPa 以下での実験では MAX 80 を，それ以上の圧
力では LHDAC をそれぞれ使用した．各装置を用いた実験条件を表 1.1 に示す． 
 
2.2 MAX 80 を用いた高温高圧実験 
 MAX 80 を用いた 10 GPa 以下での高温高圧実験は，高エネルギー加速器研究機構の第二
世代放射光施設 PF-AR （Photon Factory, Accumulating Ring）における，AR-NE5C ビー
ムラインで行った． 
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2.2.1 MAX 80 キュービック型マルチアンビル高圧発生装置およびセル構成 
 この装置は，6 個のタングステンカーバイト製アンビルをガイドブロックで固定し，正方
形の圧力媒体を 6 方向から加圧することにより，圧力を発生させるものである（Nishiyama 
et al. 2008）．アンビルガイドには，X 線通過用の穴が設けられており（図 2.2.3 の 1 および
2），さらにアンビル間の隙間を通して，圧力媒体中の試料に X 線を照射することが可能で
ある．本実験では，第 2 段アンビルの切頂面の一辺の長さ（TEL: Truncation Edgh Length）
と圧力媒体の一辺の長さは，AR235 と AR240 ではそれぞれ 6.0 mm および 9.0 mm を，
AR262 ではそれぞれ 4.0 mm と 7.0 mm を使用した． 
 圧力媒体には，正方形に整形したボロンエポキシ（B-epoxy）を使用した．非晶質のボロ
ンとエポキシ樹脂（硬化剤+主剤）を重量比で 4：1 とし混合した．また，粉末のボロンエ
ポキシは 1.4/ton/cm2 で正方形に整形し， 110℃の温度で約半日間加熱硬化させた．その圧
媒体に試料封入用の円柱穴にあけ，ZrO2 の断熱材およびグラファイトヒーターを配置した．
出発物質である CaSO4 と圧力標準物質の粉末は，六方晶窒化ホウ素（h-BN）のスペーサー
およびスリーブ内に封入し，グラファイトヒーター内に配置した．また，断熱材（ZrO2）に
X 線透過用の BN の窓を設けることで，X 線の減衰を防ぐ工夫を施した．本実験で用いられ
た高圧セルの構成図を図 2.2.4 に示す． 
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2.2.2 温度・圧力測定方法 
 高温高圧下での温度測定には，直径 0.1 mm の W97%R3%-W75%Re25%熱電対を用いた．ま
た，加圧中のセルの変形による熱電対の断線を防ぐため，熱電対を Al2O3 の管に通した． 
 圧力標準物質には NaCl と MgO を，もしくは MgO と Au をそれぞれ 10:1 の重量比で混
合したものを用いた．圧力標準物質を試料とは異なる位置に配置することにより（図 2.2.4），
試料との反応を防ぎ，かつそれぞれ独立した X 線回折パターンを得ることできる．高温高
圧下での圧力標準物質からの X 線回折ピークから格子体積を求め，それぞれの状態方程式
（Equation of state: EoS），NaCl（Jamieson et al. 1982），MgO（Decker 1971）および Au
（Anderson et al. 1989）を用いて圧力を決定した． 
 
2.2.3 粉末 X 線回折法 
 試料の結晶構造や高温高圧下での発生圧力を測定するために，PF-AR の AR-NE5C にお
いて白色 X 線を光源としたエネルギー分散粉末 X 線回折（XRD）測定を行った．本実験の
場合，0.1×0.2 mm（縦×横）の入射 X 線に対し，受光側は先端 0.1 mm の縦スリット付き
のコリメータを用いて入射 X 線を絞り試料および圧力標準物質に照射した．回折 X 線は，
0.2×0.3 mm（縦×横）スリットによって絞った後，半導体検出器（SSD：Solid State Detector）
によって検出した．回折角（2θ）は約 6°に固定し測定を行った．正確な回折角（2θ）は
常圧下での圧力標準物質の X 線回折パターンのフィッティング，格子定数の計算により求
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められた． 
 本実験におけるその場 X 線回折法を用いた高温高圧実験の工程は次の通りである．まず，
室温常圧下で試料および圧力標準物質の X 線回折パターンを収集した．その後，目的の圧
力まで加圧し，X 線測定を行った後，加熱を行った．加熱中の相転移の有無を確認するため，
昇温中は 100 K ごとに X 線測定を行った．目的の温度に達成し回折パターンを収集した後，
その過程でも 100 K ごとに X 線測定を行った．これは昇温と降温過程で若干異なる P-T パ
スを通るため，試料が相転移する可能性を考慮して，観察するためである．X 線測定を行う
際，セル内の温度勾配に配慮し，できるだけ熱電対に近い領域で収集を試みた．収集した X
線回折パターンは「XrayAnalysis」を用いて格子定数を計算した． 
 
2.3 LHDAC を用いた高温高圧実験 
 LHDAC を用いた高温高圧実験は，高輝度光化学研究センター，SPring-8 の BL10XU ビ
ームラインで行った． 
 
2.3.1 ダイヤモンドアンビルセル（DAC） 
 本実験において，圧力の発生には，開口角 60°の X 線透過用の窓を備えた対称型 DAC
（図 2.2.3）を用いた．この装置は対向した一組のダイヤモンドアンビルの間に試料を挟み，
セルを加圧することで高圧力を発生させるものである．ダイヤモンドアンビルは光学的に
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透明であるため，光学顕微鏡やラマン分光装置による光学観察や分光分析，放射光 X 線を
線源としたその場 X 線観察等が可能である．本実験で使用したアンビルは，高さ 2 mm 前
後の天然の type Ia ダイヤモンドを用いている．DAC は先端部分（キュレット）の直径に依
存して発生可能な圧力の上限が決定される．今回はキュレット径が 300 および 450 µm の
ダイヤモンドアンビルを用いた． 
 ガスケットには厚さ 250 µm のレニウム（Re）ガスケットを用い，試料を封入する前に予
め厚さ 40 µm 程度まで予備加圧を施した．これは，加圧時におけるガスケットの塑性流動
による試料の流出を防ぐためである．予備加圧後にレーザー加工機を使用して，直径がキュ
レット径のおおよそ 1/3 となるように円状の穴を空け，試料室とした． 
 粉末状の出発物質を油圧ジャッキで圧縮しその両面に Au で蒸着を施した．Au は Pt や
Ag などのように S と反応しないため（e.g., Keppler 2010），S を用いる系の実験において，
圧力標準物質やレーザー吸収体として最適である．その後ペレット状に整形し試料室に封
入した．本実験では試料との反応を防ぐため圧力媒体および断熱材は用いなかった．そのた
め，試料室中には大きな温度勾配が生じる可能性がある． 
 
2.3.2 圧力測定 
 圧力測定には，ダイヤモンドラマン法（Akahama and Kawamura 2004）および Au の状態
方程式を用いた．ダイヤモンドラマン法とは，アンビルキュレット面からのダイヤモンドラ
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マンピークの高波数エッジの圧力シフトを用いて，圧力を見積もる方法であり，以下の式を
用いて圧力が決定される． 
𝑃 (GPa) =  66.9 − 0.5281 𝜈 + 3.585 × 10−4𝜈2・・・・・・・・（3） 
ここで，P は発生圧力，𝜈 はダイヤモンドラマンピークの高波数エッジにおいて，変化量の
最も大きい波数（cm-1）である． 
 また上述の通り，放射光を利用したその場 X 線観察が可能な場合，試料とともに封入し
た Au の EoS（Tsuchiya 2003）から圧力を算出している．高圧下において，Au の 111，200，
220，331（不明瞭なピークは計算に用いなかった，例えば 111，220，331 などのように）
の回折ピークから格子体積を求め，EoS に適用し圧力を決定した． 
 
2.3.3 高温発生 
 ダイヤモンドアンビルは可視から赤外領域まで透過性であるため，アンビルを通し CO2
レーザーや YAG レーザーで試料の加熱が可能である．本実験では，大型放射光施設 SPring-
8 の BL10XU に備え付けられた，両側加熱式の YAG レーザー（λ = 1072 nm）を用いて加
熱を行い，同時に CCD 検出器を用いて高温高圧下でのその場 X 線観察も行った．この加熱
システムでは，それぞれ最大出力 100 W のレーザー装置から放出されるレーザー光を，対
物レンズで集光し DAC の両側から試料に照射する．レーザー装置はそれぞれ独立に制御可
能であり，上流方向（X 線入射方向）および下流方向（検出器方向）から照射されるレーザ
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ー強度をそれぞれ調整することで，従来のハーフミラーを用いた両側加熱システムと比較
し，高温発生が可能であり，かつ試料中の温度勾配を少なくすることが可能である．レーザ
ーの直径は約 30 µm である．本実験で用いた試料は YAG レーザーを吸収しないため，圧力
標準物質として同時に封入した Au をレーザー吸収体としている． 
 
2.3.4 温度測定 
 レーザー加熱では試料が局所的に加熱されるため，熱電対等を用いた直接的な温度測定
が不可能である．そのため加熱時に観察される試料からの輻射光を分光し，その強度と波長
から以下のウィーンの式により温度を決定した． 
𝐼 (λ, T) = 𝐹(λ)･𝜀(λ, T)･
2𝐶1
𝜆5
𝑒
𝐶2
𝜆𝑇・・・・・・・・・・・・（4） 
ここで，I は輻射強度，F ，ε はそれぞれ装置定数及び放射率である．また，C1，C2 は定
数である．放射率 ε は黒色の試料であれば 1 であるが，試料は黒色ではなく 1 にはならな
い．そこで，標準ランプを用いてある温度の F ，ε を求める必要がある．温度測定時には，
試料の表面状態により放射率 ε の波長依存性が変化するため，温度は絶対放射強度から決
定するのではなく，広範囲の波長領域のスペクトルを測定しフィッティングを行い決定す
ることが重要である（遊佐 1998）． 
 本実験では，650 から 750 nm の波長領域を用いて計算した．スペクトルの取得および温
度の計算には，日本ローパー製の「WinSpec」を用いた．基本的には 1000 K 以下の温度で
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は輻射光が弱いため，温度測定は困難であるため，本実験では分光器で検出可能な 1300 K
前後から温度を測定し，X 線測定を行った． 
 
2.3.5 試料の評価 
 試料中の相の同定や結晶構造を明らかとするために，本実験では XRD およびラマン分光
法を用いて測定を行った． 
 一般的に実験室で用いられる CuKɑ線や MoKɑ線を線源とした X 線回折装置では，DAC
に導入するには強度が乏しく，回折パターンを得るには非常に時間がかかる．そのため本実
験では，室温高圧下および高温高圧下における試料評価には，大型放射光施設 SPring-8，
BL10XU における高輝度放射光 X 線を用いてその場 X 線観察実験を行った．ここでは，入
射 X 線をダイヤモンド（111） 2 結晶式モノクロメーターにより高輝度かつ高分解能の単
色 X 線に分光することが可能である．また，入射 X 線を内径 15 µm のコリメータを用いて 
X 線を絞り，加熱領域の試料にのみ照射した． 
 X 線回折パターンの検出には，Imaging Plate（IP; RIGAKU R-AXIS IV++, 300×300 mm2, 
0.01 mm pixel size）検出器および CCD 検出器（Brucker AXS, SMART APEX）を用いた．
IP 検出器は，測定に数分の時間がかかるものの，高分解能な X 線回折パターンが収集でき
るため，加熱の前後や減圧後の回収試料の測定に用いる．一方で CCD 検出器は，分解能が
IP に比べ劣るが，短時間で複数の X 線パターンの収集が可能なため（Ohishi et al. 2008），
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加熱中のリアルタイム測定に用いた． 
 波長 λ 及び検出器と試料との距離（カメラ長）d はビームタイムごとに標準物質である
CeO2 を用いて計算した．それぞれの値は，IP 検出器の場合 λ = ~0.4138-0.4139 Å，d = 
~445 mm であり，CCD 検出器の場合は λ = 0.4137-0.4138 Å，d = ~103 mm である．IP
検出器を用いた X 線パターンの測定には 180 秒，CCD 検出器を用いた測定には 5 秒を露
光時間として X 線を照射した． 
 本実験におけるその場 X 線回折法を用いた高温高圧実験の行程は以下の通りである．ま
ず，目的の圧力まで加圧した試料に X 線を照射し，IP 検出器を用いて高分解能な X 線回折
パターンを室温高圧下で得る．次に，YAG レーザーを用いて試料を加熱しながら，おおよ
そ 100 K ごとに X 線を照射し CCD 検出器にて X 線回折パターンを得る．この間に相転移
が観察された場合は，レーザーの出力を調整しつつ温度を一定に保ちながら，IP 検出器を
用いて高温高圧下で高分解能な X 線回折パターンを収集する．その後はレーザー出力を 0，
すなわち急冷し室温高圧下で IP 検出器を用いて測定を行う．最後に，IP 検出器を用いて減
圧中および減圧後の試料を測定する． 
 収集された二次元回折パターンは「IPAnalyzer」を用いて一次元化し，変換後の一次元回
折パターンから，「PDIndexer」を用いて各相の格子定数および体積を決定した． 
 SPring-8 での実験後，一部の Run ではラマン分光分析を用いて，試料の相同定を試みた．
Raman 散乱の圧力シフトは，格子振動や分子振動の振動数に関連したものであり，原子間
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や分子間などの局所的な構造を評価し，それらを相同定に用いることも可能である．本研究
では，愛媛大学地球深部ダイナミクス研究センター，光学実験室に設置された Raman 分光
装置を用いて測定を行った．本実験では，線源に半導体レーザー（λ = 473 nm）を，分光
器のグレイティングには 1800 grating/mm を選択した．測定波数は，ダイヤモンドからの
振動モード（1333 cm-1）をさけるため，およそ 150 cm-1 から 1250 cm-1 の波数領域にて行
った． 
 なお，DAC にて発生可能な圧力はアンビルのキュレット径に依存する（本章の 2.3.1）．
本実験では約 10 - 30 GPa までの実験（CSSP01）および 30 - 90 GPa までの実験（CSSP02）
を，アンビルのキュレット径をそれぞれ 450，300 µm を用いて行った． 
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3. 実験結果 
3.1 アンハイドライト-モナザイト構造相の相転移 
 図 2.3.1（a）に，MAX 80 を用いた高温高圧実験での AR262 の P-T パス，および 3 GPa，
1073 K までの XRD 測定により同定された CaSO4 の相関係を示す．加圧後の 1.8 GPa と 2.3 
GPa での加熱では，観察された X 線回折パターンに大きな変化は見られず，すべてのピー
クがアンハイドライトで指数づけ可能であった．その後 2.7 GPa まで加圧し，室温下で観
察したところ未だアンハイドライトであったが，2.8 GPa まで加圧した直後，図 2.3.1（b）
に示されるように，アンハイドライトのピーク以外に新たなピークが出現した．これらはそ
れぞれモナザイト構造相の 110，200，120，210，121，20-2 で指数づけ可能であり，その
後，1073 K までの加熱に伴い，アンハイドライトのピークは徐々に消え，すべてのピーク
はモナザイト構造相でのみ指数づけ可能となった（b）．このことから，モナザイト構造は高
温下で安定な相であることが初めて明らかとなった．また，アンハイドライト-モナザイト
構造相への相転移圧力は，先行研究の Bradbury and Williams（2009）および Ma et al.（2007）
の結果とおおよそ一致した． 
 アンハイドライト‐モナザイト構造相の逆相転移を観察するため，2.8 GPa で加熱を行っ
た試料を 1.4 GPa まで減圧し，再び 973 K まで加熱を行った．その結果，昇温・降温過程
のいずれにおいても，アンハイドライトのピークは観察されずモナザイト構造相のピーク
のみが観察され，非常に大きいヒステリシスがこの逆相転移（モナザイト構造相→アンハイ
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ドライト）に存在することが明らかとなった． 
 モナザイト構造相‐アンハイドライトへの逆相転移を観察するため，約 1 GPa からの減
圧過程において時分割その場 X 線観察を行った．その結果を図 3.2 に示す．モナザイト構
造相のピークはプレス荷重を完全に開放するまで残り続け，プレス荷重が 0.0 ton，すなわ
ち試料にかかる圧力が 1 atm になると同時に，アンハイドライトのピークが現れた（図 2.3.2）．
圧力が完全に解放された後は，モナザイト構造相のピークは観察されず，出現したピークは
すべてアンハイドライトで指数づけ可能であり，高圧相であるモナザイト構造相は減圧回
収が不可能であることが明らかとなった．このことは，Brog and Smith（1975）の結果と一
致した．また AR235 の実験において，6.9 GPa まで室温加圧した後，973 まで加熱を行っ
た．加熱過程の X 線回折パターンの変化を図 2.3.3 に示す．973 K において X 線測定後，さ
らに加熱を試みたがブローアウトを検知したためさらなる高温の測定は不可能であったが，
加熱前，加熱中と，観察されたすべてのピークはモナザイト構造相として指数づけ可能であ
った．このことから，モナザイト構造相は少なくとも約 7 GPa，973 K までの高温高圧下で
安定であり，この温度圧力条件まではポストモナザイト構造相への相転移は起こらないこ
とが明らかとなった． 
 
3.2 ポストモナザイト構造相 
 ポストモナザイト構造相の探索のため，おおよそ 30 GPa の圧力まで LHDAC を用いて
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その場 X 線観察実験（#CSSP01）を行った．まず始めに，約 9 GPa で 1400 K まで加熱を
行った．その結果を図 2.3.4 に示す．室温下 9.5 GPa ではすべてのピークはモナザイト構造
相と Au（圧力標準物質およびレーザー吸収体）として指数づけ可能であった．加熱中もそ
れは変わらず，13.2 GPa，1400 K においてもモナザイト構造相は安定であった．この結果
から，モナザイト構造相は少なくとも 13.2 GPa，1400 K まで安定であることが明らかとな
った． 
 図 2.3.5 に，12 - 30 GPa までの圧力範囲で加熱を行った際の XRD パターン変化を示す．
図 2.3.5（a）から分かるように，20.4 GPa，1500 K にて新たなピークが観察され，1700 K
までの加熱に伴いピークの数と強度が増加していった．観察された新たなピークは，すべて
Crichton et al.（2005）で報告されたバライト構造相で指数づけ可能であり，Chen et al.（2001）
で報告された斜方晶相とは一致しなかった．いくつかのモナザイト構造相のピークがおお
よそ 30 分の加熱中および加熱後にも観察されたが，そのほとんどは 30 GPa での加熱後に
消失した（図 2.3.5b）．これは本実験において試料とダイヤモンドアンビル間に断熱材を用
いなかったため，加圧軸方向に対し試料室内に大きな温度勾配が生じたことが原因であり，
この温度勾配によりダイヤモンドアンビル付近の試料は未だモナザイト構造相のままであ
ることが考えられる．よって，モナザイト構造相は 20 GPa，1500 K までにバライト構造相
へと相転移することが明らかとなった． 
 一方で，20 GPa での急冷後にいくつかのバライト構造相のピークがスプリットし，観察
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されたピークの合計数が明らかに増加した．観察された新たなピークを PDindexer にて解
析したところ，この相は Chichton et al.（2005）で報告された AgMnO4 構造相であること
が明らかとなった．また同時に，バライト構造相の 121，211 がそれぞれモナザイト構造相
の 12-2，121 および 11-2，112 へとスプリットすること，および 002 と 200 が 200 および
022 へと軸変換することが確認された（図 2.3.6）．このスプリットと軸変換も Chichton et 
al.（2005）の結果と一致する．しかしながら，約 29 GPa，1900 K から急冷した試料からは
この AgMnO4 構造相のピークは観察されず（図 2.3.5b），30 GPa 以上（Run CSSP02）での
加熱後も同様に観察されなかったため，AgMnO4 構造相は準安定相であると考えられる．
ゆえにポストモナザイト構造相は AgMnO4 構造相ではなく，バライト構造相であることが
明らかとなった． 
 
3.3 バライト構造相の安定領域およびポストバライト構造相 
 バライト構造相の安定領域およびポストバライト構造相の有無の確認のため，約 30 GPa
から 90 GPa までの圧力範囲で加熱を行い，その場 X 線回折により各温度・圧力で相の同定
を行った（#CSSP02）．この実験ではまず，約 30 GPa まで室温下で加圧し，その後おおよ
そ 10 GPa ごとに加熱を行い，XRD パターンを取得した． 
 図 2.3.7 に約 30 GPa および 40 GPa での加熱前後および加熱中の XRD パターンの変化
を示す．約 20 GPa の結果（本章の 3.1）と同様に，約 30 GPa での加熱においても，加熱
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前に観察されたモナザイト構造相のピークが加熱中に徐々に消え，同時にバライト構造相
のピークが現れた（図 2.3.7a）．その後，約 40 GPa においても 1900 K まで加熱を行った結
果，温度勾配により生じたモナザイト構造相（本章の 3.2 より）のピークを除き，すべての
ピークがバライト構造相で指数づけ可能であった．また，加熱の前後において AgMnO4 構
造相は観察されなかった．  
 約 40 GPa での加熱後に室温下で約 60 GPa まで加圧し，約 60 GPa，80 GPa および 90 
GPa にて加熱を行い，XRD パターンを取得した．図 2.3.8 に約 60 GPa および 90 GPa での
加熱前後および加熱中の XRD パターンの変化を示す．加熱中である高温下において，観察
されたすべてピークがバライト構造相で指数づけ可能であったため（図 2.3.8 a および b），
バライト構造相は少なくとも 90 GPa，2300 K までは熱力学的に安定相であることが明ら
かとなった． 
 一方で，60 GPa 以上の圧力下において，急冷後に得られた XRD パターンに加熱中とは
わずかに異なるピークの変化が観察された．図 2.3.8 c に示したように，急冷後に加熱中の
バライト構造相のピークの一部が消え，かつモナザイト，バライト，AgMnO4，および灰重
石構造相では指数づけ不可能なピークがいくつか新たに出現した．このことは，AgMnO4 構
造相のように，急冷により結晶構造がわずかに歪み，バライト構造相が準安定相（変形バラ
イト構造相）へと相転移したことを示唆している．この変形バライト構造相は 60-90 GPa
の圧力範囲での急冷後のみ出現した． 
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 図 2.3.9 に，その場 X 線観察実験後に測定した変形バライト構造相およびバライト構造相
の典型的なラマンスペクトルおよび Ma et al.（2007）で報告された“New phase”のラマンス
ペクトルを示す．Ma et al.（2007）で報告された 33 GPa のレーザー加熱後に出現した“New 
phase”のスペクトルの形状と，本研究で得られたバライト構造相のラマンスペクトル（60.5 
GPa での加熱前に得られたもの）の形状は，非常に良い一致を示した．どちらのスペクト
ルも同様に，210～250 cm-1 付近に 2 本，310～340 cm-1 付近に 1 本そして 500~600 cm-1 付
近に 2～3 本の強いピークが観察されている．このことからこれら 2 つの相は同一相である
可能性が示唆される．Ma et al.（2007）ではその場 XRD などの結晶構造の決定を，“New 
phase”に対して行っておらず，ラマンスペクトルの形状変化のみで相転移を判断している．
しかしながら，本研究のその場 XRD 観察実験において“New phase”の出現する温度圧力領
域ではバライト構造相が安定であることが明らかとされおり，上述のラマンスペクトルの
一致からも，Ma et al．（2007）の“New phase”はバライト構造相であると考えられる．一方
で，変形バライト構造相のラマンスペクトルはバライト構造相のものとは明らかに異なる
形状，波数を示した．変形バライト構造相の主なピークは 151, 244, 338, 577, 723, 744, 1190, 
1236 cm-1 であり，これらのピークはバライト構造相のラマンスペクトルには観察されなか
った（図 2.3.9 の a）．このことからも変形バライト構造相がバライト構造相とは明らかに異
なる相であることを示している． 
 変形バライト構造相のバライト構造相への逆相転移を観察するため，78 GPa から 1 atm  
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までの減圧過程にて室温下でラマン分光測定を行った．その結果を図 2.3.10 に示す．151 
および 1236 cm-1 に観察されていたピークの強度が，50 GPa までの減圧により低下する一
方で，約 40 GPa において～230，～250 そして～530 cm-1 付近のバライト構造相に特徴づ
けられる数本のピークが観察され，その後の減圧において強度が増加した．これらの結果は，
減圧過程にて変形バライト構造相がバライト構造相へと，約 50 GPa 付近で相転移したこと
を示唆している．また，圧力を完全に開放した 1 atm でのラマンスペクトルは 1 atm でのア
ンハイドライトのスペクトルと一致する一方で，8.8 GPa でのスペクトルはバライト構造相
のスペクトルに特徴的なピークが観察されていた．このことはバライト構造相がモナザイ
ト構造相を経ずアンハイドライトへと相転移したことを示唆する． 
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4. 考察 
4.1 CaSO4 の相関係のまとめ 
 図 2.3.11 に本研究にて得られた CaSO4 の高温高圧下での相関係を示す．本研究で行われ
た温度圧力範囲では，アンハイドライト，モナザイト構造相およびバライト構造相の 3 相
が熱力学的に安定な構造多形であることが明らかとなった．一方で，AgMnO4 構造および
変形バライト構造相は，それぞれ約 20 GPa および 60 GPa 以上の高温下からの急冷後のみ
現れる準安定相である．圧力媒体の静水圧性の影響を強く受けることが考えられるが，アン
ハイドライトからモナザイト構造相への圧力誘起相転移の境界はおよそ 3 GPa 付近に存在
し，この結果は先行研究の一部（Ma et al. 2007，Bradbury and Williams 2009）と一致する．
モナザイト構造相はアンハイドライトの変形準安定相ではなく，高温下においても熱力学
的に安定な相であることが，本研究のその場 XRD 観察によって初めて明らかとなった．し
かしながら，アンハイドライト-モナザイト構造相の相転移に関しては，加圧中および減圧
中に非常に大きなヒステリシスが存在するため（本章の 3.1），相境界の傾きを議論するの
は困難である．モナザイト構造からバライト構造相への相転移は室温下では観察されず，少
なくとも約 20 GPa において，おおよそ～1500 K までの加熱が必要である．このことは，
モナザイト構造-バライト構造相の相転移において，比較的大きなカイネティクス障壁が関
与している可能性を示唆する．密度汎関数理論を用いた Gracia et al.（2014）の理論予測で
は，モナザイト構造相およびバライト or/and シーライト構造相への相転移圧力は，それぞ
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れ 5 GPa，8 GPa と予測されていたが，本研究の結果とは異なっている．Gracia et al.（2014）
では 0 K で計算を行っているため，温度の差により相転移圧力に差が生じた可能性が考え
られる．さらに，灰重石構造相は本研究では観察されなかった．これは，モナザイト構造－
灰重石構造相転移よりモナザイト構造－バライト構造相転移に関連した体積崩壊が大きい
ことに起因していると思われる．すなわち，Graicia et al.（2014）に記されているように，
モナザイト構造-バライト構造相転移の方が，より広範囲におよぶ結晶構造の再構築が必要
である可能性が示唆される． 
 
4.2 先行研究との比較 
 ポストモナザイト構造相に関して，先行研究内では統一見解が得られていなかった．ポス
トモナザイト構造相として，Chen et al.（2001）では斜方晶相，Cricton et al.（2005）では
バライト構造相，Ma et al.（2007）では“New phase”とそれぞれがことなる相を提唱してい
る．Chen et al.（2001）では，LHDAC を用いて 21 GPa，1000℃で加熱を行い，急冷後に
ラマン分光測定を行った．その結果，急冷後にはモナザイト構造相とはことなるラマンピー
クが，209，462，495，707 cm-1 に観察され，モナザイト構造相が別の高圧相へと相転移す
ることを観察した．また，彼らは DAC の圧力をゆっくりと開放した後に XRD 測定を行い，
1 atm の圧力下で，アンハイドライトでは指数づけ不可能なピークをいくつか観察した．こ
れらの回折ピークは，部分的に残った高圧相のものであり，AgMnO4 構造相やバライト構
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造相とは異なる斜方晶相（a = 6.602 ± 0.005 Å, b = 7.759 ± 0.007 Å, c = 5.970 ± 0.007 Å 
at 1atm）であると彼らは主張している．しかしながら，本研究や Cricton et al.（2005）に
おいて，Chen et al.（2001）で報告のあった斜方晶相は減圧後の試料中には観察されなかっ
たため，Cricton et al.（2005）の記述にもあるように，準安定相であると思われる．それゆ
え，本研究のその場 XRD 観察の結果（本章の 3.2）を鑑みれば，Chen et al.（2001）で報
告されたポストモナザイト構造相は，高温高圧下ではそもそもバライト構造相であり，急冷
後に結晶構造が歪み AgMnO4 構造相へと相転移していたことが考えられる． 
 一方で，Ma et al.（2007）で報告された“New phase”はラマンピークの出現のみで特徴づ
けられており，そのピークは 33 GPa において 212，242，499，522，535 cm-1 に出現して
いる．Ma et al.（2007）では，このラマンスペクトルを，Chen et al.（2001）で報告された
21 GPa での急冷後のラマンスペクトルと比較し，バライト構造相とは異なる，と主張して
いる．しかしながら，上述のように Chen et al.（2001）で得られた高圧相はバライト構造相
ではなく AgMnO4 構造相である可能性が極めて高いため，Ma et al.（2007）ではポストモ
ナザイト構造相への相転移に関する解釈に過ちがある可能性がある．加えて，Ma et al.（2007）
で示されたラマンスペクトル（in Fig. 5 their paper）は本研究で得られたバライト構造相の
ラマンスペクトル（図 2.3.9 の a および 2.3.10 の a）と非常に良い一致を示すことから，Ma 
et al.（2007）で報告された“New phase”はバライト構造相である可能性が極めて高いと思わ
れる．これらの事実を熟慮した結果，ポストモナザイト構造相は明らかにバライト構造相で
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あり，最大 93 GPa，2300 K までの広範囲の安定性を持つことが明らかとなった． 
 
4.3 モナザイト構造相およびバライト構造相の体積弾性率 
 図 2.3.12 にその場 XRD 観察によって得られたアンハイドライト，モナザイト，バライ
ト構造相の Pressure – Volume（P-V）データを示す．室温下での加圧/減圧中の差応力の
影響を取り除くため，基本的には加熱後の回折パターンから体積を算出した．本研究によ
り得られたモナザイト構造相の P-V データは Crichton et al.（2005）により得られたデー
タと良い一致を示したが（図 2.3.12），一方で Ma et al.（2007）と Bradbury and Williams
（2009）のデータは本研究の P-T データとは一致しなかった．後者らのデータは室温下で
の加圧のみで加熱によるアニールが行われていないため，試料室内の差応力が解放されて
いない，もしくは少数の回折ピークでフィッティングし体積計算を行ったことにより，こ
のような差が生じたことが考えられる．特に，Ma et al.（2007）で報告されている XRD
パターンの質は非常に低く，回折ピークも明瞭に示されていない．表 2.2 に図 2.3.12 の各
点から計算されたモナザイトおよびバライト構造相の格子定数，体積および密度をまとめ
た．しかしながら，モナザイト構造相およびバライト構造相は急冷回収不可能な相である
ため，1 気圧での体積が測定できない．そのため本研究では Bradbury and Williams
（2009）でも用いられたように，以下の Jeanloz 1981 の式を用いて急冷回収不可能な相の
1 気圧の体積を内挿した． 
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𝑃 = 3(1 + 2𝑔)
5
2𝛼5𝐾0 × {(𝛼
2 − 1) 2⁄ [1 + 𝜉(1 − 𝛼2) + ⋯ ] + 𝛼2[1 + 2𝜉(1 − 𝛼2) + ⋯ ]𝑔 + ⋯ }    (5) 
𝜉 = 3 4⁄ (4 − 𝐾′0)                                                                   (6)  
𝑔 = 1 2⁄ {(𝜌 𝜌∗⁄ )
2
3 − 1}                                                               (7) 
𝛼 = (𝜌∗ 𝜌⁄ )
1
3                                                                        (8) 
ここで，𝜌∗は任意な密度，K0 は体積弾性率，K’0 はその圧力微分である．先行研究との比較の
ため K’0 は 4 で固定し計算を行った．その結果，モナザイトおよびバライト構造相の 1 気圧に
おける体積はそれぞれ 281.1(5), 277.3(40) Å3 という値を得た．これら 1 気圧のデータと表 2.2
に示したモナザイト構造相（20 GPa 以下）およびバライト構造相（20 GPa 以上）の P-V
データを用いて，以下の 3 次の Birch-Murnaghan EoS (BM-EoS)でそれぞれフィッティン
グを行った． 
𝑃 = 3/2𝐾𝑇0 [(𝑉0 𝑉⁄ )
7
3 − (𝑉0 𝑉⁄ )
5
3] × {1 + 3/4(𝐾′𝑇0 − 4) [(𝑉0 𝑉⁄ )
2
3 − 1]}                      (9) 
ここで，V0，KT0 および K’T0 はそれぞれ 1 atm での単位格子の体積，体積弾性率そして体積
弾性率の圧力微分である．先行研究との比較のため，K’T0 は 4 で固定しフィッティングを行
った．その結果，モナザイト構造相は V0 = 281.1 (5) Å3，KT0 = 115 (4) GPa，バライト構造
相は V0 = 277.3 (40) Å3，KT0 = 97 (14) GPa であった．Bradbury and Williams（2009）では
先行研究内で唯一，モナザイト構造相の体積弾性率を算出しており，その値は KT0 = 151 (21) 
GPa と，本研究のモナザイト構造相の体積弾性率とは大きく異なる結果となった．この原
因として，彼らは室温下で加圧のみを行い加熱を行わなかったため，試料室内の差応力が緩
35 
 
和できていないことが挙げられる．またバライト構造相は，モナザイト構造相よりも高圧下
で安定であるにも関わらず，その体積弾性率はモナザイト構造相の体積弾性率よりわずか
に小さい値となった．この原因としては，バライト構造相のデータの散乱および低圧力領域
におけるデータの不足から，1 気圧におけるバライト構造相の体積を過小評価している可能
性が考えられる．そのため，より精密なバライト構造相の体積弾性率を算出するためには，
さらなるその場 X 線回折実験が必要となる．また本研究では，レーザー加熱により高温高
圧下での P-V データも収集したが，温度一定のデータ数が体積弾性率等を算出するには不
十分であったため，高温 EoS の取得にもさらなるその場 X 線観察実験が必要である．  
 
4.3 地球内部での CaSO4 の安定性 
 図 2.3.13 に，体積から算出した CaSO4 各相の高温高圧下での密度を PREM モデルの密
度と共に示す．7-13 GPa での圧力範囲においてモナザイト構造相の密度が PREM モデル
の密度に近い値を示したが，アンハイドライトおよび各高圧相の密度は PREM モデルの密
度よりもすべての圧力下で低いことが明らかとなった．この結果は，CaSO4 が地球深部の
マントル領域においては重力的に不安定であり，単体での地球深部への沈み込みが不可能
であることが示唆される． しかしながら，鉱物単体での密度よりもバルクでの密度も重要
であり，岩石包有物として地球深部へと沈み込む可能性は否定できない．また，近年の鉱物
学的・地球化学的研究（Wirth at al. 2009, Jego and Dasgupta 2013，Evans et al. 2014）で
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は，硫黄が地球表層からマントルまで循環していることを示唆しており，硫化物／硫酸塩鉱
物が溶解/共存した流体およびメルトが硫黄の循環や輸送に重大な役割を果たす可能性が示
唆されている．そのような環境下においては周囲の環境に大きく依存するが，酸素分圧や溶
解度次第で CaSO4 は地球深部へと沈み込む可能性が大いにあり得る．そして沈み込み帯の
温度圧力条件に応じてアンハイドライト→モナザイト，バライト構造相へと相転移する．モ
ナザイト構造相やバライト構造相へと相転移した CaSO4 は 1 atm へと圧力が完全に解放さ
れない限りアンハイドライトへと逆相転移せず，またモナザイト，バライト構造相は共に熱
力学的に安定であり，地温勾配の温度圧力条件下においても分解・溶解は起きない．ゆえに，
マントル中やダイヤモンド包有物中の CaSO4 はモナザイト構造相もしくはバライト構造相
として存在し，その一部はプリュームなどの上昇流によって地表へもたらされるだろう． 
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5. まとめ 
 本研究では，その場 X 線観察およびラマン分光測定を基に~90 GPa，2300 K までの CaSO4
の相転移および相関係を明らかとした． 
 我々が行った温度圧力範囲において，高温高圧下で熱力学的に安定な CaSO4 の構造多形
は，アンハイドライト，モナザイト構造相およびバライト構造相の 3 相であることが初め
て明らかとなった． 
 １atm で安定なアンハイドライトはおおよそ 3 GPa，室温下でモナザイト構造相へと圧
力誘起相転移する．先行研究内では高温高圧下で観察されておらず，ゆえに準安定相の可能
性のあったモナザイト構造相は，最大 13 GPa，1400 K までの高温高圧下で熱力学的に安定
であることが明らかとなった．より高温高圧下，少なくとも～20 GPa，1500 K 以上におい
て，バライト構造相へと相転移する．バライト構造相は最大～90 GPa，2300 K の温度圧力
までの非常に広範囲において熱力学的に安定である. しかしながら，おおよそ 20 GPa およ
び 50 GPa 以上の圧力範囲において，急冷後にそれぞれ準安定相である AgMnO4 構造およ
び変形バライト構造相へと相転移する． 
 モナザイト構造相およびバライト構造相の室温下での体積弾性率および 1 atm 下での体
積は，それぞれ KT0 = 115(4) GPa, V0 = 281.1(5) Å3 および KT0 = 97(14) GPa, V0 = 277.3(40) 
Å3（K’T0 = 4 の場合）である．また，地温勾配に沿った高温高圧下における CaSO4 各相の
密度は，同温度圧力下の PREM モデルの密度よりも低いことが明らかとなった．このこと
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は，CaSO4 が地球内部において重力的に不安定であり，単体で沈み込む可能性が極めて低
いことを示唆するが，周囲のマントル鉱物や岩体の包有物として地球深部へ沈み込む可能
性は否定できない．ゆえに本研究結果から，CaSO4 が包有物などとして地球深部へと沈み
込んだ場合，おおよそ 3 GPa でモナザイト構造相，20 GPa でバライト構造相へと相転移
し，最大で 90 GPa，2300 K までの下部マントルに匹敵する温度圧力領域まで安定に存在す
る可能性が示唆された． 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
39 
 
第 3 章 流体およびマントル鉱物存在下における硫化物／硫酸塩鉱物の f O2 境
界の決定 
1. はじめに 
 本論文 2 章で示したように，CaSO4 は最大～90 GPa，2300 K の下部マントルに匹敵する
温度圧力領域まで熱力学的に安定に存在し得ることが明らかとなった．しかしながらこれ
は CaSO4 単体での安定性であり，流体やメルトが共存する場合，流体やメルトへの溶解度
や f O2 の変化などによる硫黄の化学種の変化により，CaSO4 の安定領域は変化する可能性
がある．例えば Newton and Manning（2005）では，ピストン-シリンダーを用いて，実験
前後の重量差から塩水（NaCl-H2O）への CaSO4 の溶解度を見積もった．彼らの結果では，
1 GPa，800℃において NaCl-H2O（XNaCl = 0.3）への CaSO4 の溶解度は，純粋な H2O への
溶解度と比較しておおよそ 200 倍も高くなることを明らかとした．近年のダイヤモンド包
有物の記載的研究から塩水を包有物とするダイヤモンドが発見されており（Izraeli et al. 
2001），塩水が沈み込み帯から地球内部へともたらされている可能性が示唆されている．ゆ
えに CaSO4 は地球内部では流体相へと溶解する可能性がある． 
 また，本論文の 1 章で述べたように，硫酸塩鉱物は還元的な環境下ではその化学種を硫
化物へと変化させる．地球内部の f O2 は，地殻やマントル最上部では比較的酸化的である
が深部に向かうにつれて還元的になっていく（McCammon 2005）．それゆえ硫酸塩鉱物は
地球深部に沈み込む途中で硫化物へと変化することが考えられる．地球内部の含硫黄鉱物
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の存在形態を知る唯一の方法としてダイヤモンド包有物の観察が挙げられる．ダイヤモン
ド包有物としては圧倒的に硫化物が多く，Wirth et al.（2009）による報告まで，硫酸塩鉱物
がダイヤモンド包有物として発見された例が無かったことからも，地球内部では硫化物が
支配的であると考えられる．しかしながら具体的な硫化物／硫酸塩鉱物の f O2 境界を沈み
込むスラブの条件下で決定した研究はほとんど無い．Jego and Dasgupa（2014）では 2-3 
GPa，950－1050℃の温度圧力条件下において，硫化物／硫酸塩鉱物の f O2 境界を決定し
た．彼らは，出発物質に MORB 組成の酸化物ガラスに FeS を S として 1 wt%，および 6.52 
wt%に相当する H2O を添加してピストン-シリンダーを用いて，様々な f O2 条件下のもと
実験を行った．その結果，3 GPa，1050℃では Log f O2 (⊿FMQ) < + 1.1 のとき硫化物と
なり，Log f O2 (⊿FMQ) > + 2.5 のとき硫酸塩鉱物として安定となることを明らかとした．
しかしながら，彼らの行った実験条件は沈み込むスラブの温度圧力条件に対して高温であ
る（図 3.1.1）．また Carroll and Rutherford（1987）によれば，1 気圧における硫化物／硫
酸塩鉱物の f O2 境界は温度の上昇とともに大きく上昇することが明らかとなっており，そ
の値は 200℃の上昇に対し Log f O2 がおおよそ 4 上昇している．（図 3.1.2）．このことを考
慮するとより現実的な温度圧力条件下で実験を行う必要がある． 
 それゆえ本研究では，沈み込むスラブの温度圧力条件において流体のみが存在する環境
下での硫化物／硫酸塩鉱物の f O2 境界を決定することを目的として実験を行った． 
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2. 実験手法 
2.1 高圧発生装置およびセル構成 
 高温高圧の発生には，愛媛大学地球深部ダイナミクス研究センター（GRC）に設置され
ている川井型高圧発生装置 ORANGE-2000（図 3.2.1）を用いた．この装置は 8 個のタング
ステンカーバイト製アンビルをアンビルガイドで固定し，8 面体の圧力媒体を 8 方向から加
圧することにより，圧力を発生させる装置である．本実験ではすべての実験で第 2 段アン
ビルの TEL は 11 mm を，圧媒体サイズは 18 mm を使用した． 
 圧力媒体にはコバルトを含んだ MgO を用い，カプセル封入用の穴を円柱状にあけた．そ
の穴に ZrO2 断熱材およびグラファイトヒーターを配置した．電極にもグラファイトを使用
し，グラファイトヒーターの中には試料を封入したカプセル（本章 2.2 参照）およびスペー
サーとして MgO を配置した．本セルには，2 種類の試料を同時に封入したが，その 2 つの
カプセルの間に温度測定のための直径 0.1 mm の W97%R3%-W75%Re25% 熱電対を配置した．
本実験で用いた高圧セルの構成図を図 3.2.2.に示す． 
 
2.2 出発物質の組成 
 出発物質の作成にあたってまずは MORB ガラスを作成した．Irifune（1994）で提唱され
ている MORB 組成から 6.52 wt%に相当する Al(OH)3 の Al2O3 成分を除いた組成の酸化物
を混合し，愛媛大学 GRC に設置されている電気炉を用いてガラスを合成した．そのガラス
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の組成を表 3.1 に示す．この MORB ガラスに純粋な硫黄として 3 wt%の CaSO4 および H2O
として 6.52 wt%に相当する Al(OH)3 を混合した．混合後の出発物質の組成の理想値を表
3.2 に示す．本実験では，この出発物質をすべての実験で用いた． 
 
2.3 実験条件 
  実験条件を表 3.3 に示す．実験は OS2834 のを除くすべての実験で，沈み込むスラブの
温度圧力条件内かつ H2O-saturated MORB のソリダス以下，すなわちサブソリダス条件下
で行った．このことにより，カプセル内では melt は存在せず含水相は含水鉱物相と fluid 相
のみとなることが予測される． 
 
2.4 f O2 を調整するためのダブルカプセルおよびバッファー材の組成 
 本実験では f O2の調整のため，Ni-NiO (NNO)，および Fe2O3-Fe3O4 (Hematite-Magnetite; 
HM) バッファーを用いている．fO2 の調整には主に還元剤と酸化材が必要となる．本研究
の場合，Ni および Fe3O4 が還元剤，NiO および Fe2O3 が酸化剤となる．それぞれの還元剤
と酸化剤が共存し，以下の式で平衡に達している時，f O2 はバッファー材の酸素分圧で一定
に保たれる． 
2Ni + O2 ⇔ 2NiO                                                             （10） 
2Fe3O4 + 1/2O2 ⇔ 3Fe2O3                                                                                     （11） 
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本研究では試料室内に硫黄の化学種が存在しその反応性の高さから，バッファー材を試料
と隔てる必要がある．そこで Jego and Dasgupa 2014 でも用いられたダブルカプセルシステ
ムを本研究にて使用した．図 3.2.3 にダブルカプセルシステムの概要図を示す．ダブルカプ
セルはアウターカプセルとインナーカプセルの 2 つのカプセルを使用する．インナーカプ
セル内に出発物質を封入し，アウターカプセル内にバッファー材と共に封入する．インナー
カプセルの材質は S との反応を防ぐため（2 章の 2.3.1 参照）Au を選択した．この場合，
Au 中を O2やS2-および SO42-は拡散せずアウターカプセル内のバッファー材と反応しない．
そのため，バッファー材に高温高圧下で H2と O2に解離する H2O を Ni(OH)2およびFeOOH
として封入した．試料室内にも H2O は封入されているため，高温高圧下では Au 中を拡散
可能な H2 分圧が試料中の酸素分圧を調整することとなる．そのときの平衡関係は，以下の
式となる．  
NiO + H2 ⇔ Ni + H2O                                                        （12） 
Fe3O4 + H2 ⇔ Fe2O3 + H2O                                                  （13） 
式（8）（9）で示したように，アウターカプセル内に還元剤および酸化剤が残っていれば，
実験中の高温子圧下においては，f O2 はバッファー材と等しく，一定に保たれたことにな
る．また，アウターカプセル内には H2O が発生するため，H2O の拡散を防ぐために，アウ
ターカプセルの材質もまた Au とした．本研究では，すべての実験で NNO と HM バッフ
ァーを用いた．その時の還元剤および酸化剤の混合比は，NNO の場合，Ni : NiO : Ni(OH)2 
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= 63 : 0 : 37 (wt%)，HM の場合，Fe2O3 : Fe3O4 : FeOOH = 30.2 : 55.3 : 14.5 (wt%)である． 
 図 3.2.4 に本実験で用いた実際のダブルカプセル図の構造図を示す．HM バッファーは
Au と反応しないため，図 3.2.4（a）のようにインナーカプセルの周囲にバッファー材を設
置可能である．一方で，NNO バッファーの場合，Ni と Au が高温下で合金を作る可能性が
あるため（Day and Hultgren 1962），NNO バッファーとインナーカプセルの Au とを隔て
る必要がある．そのため，図 3.2.4（b）のように，厚さ 0.05 mm の Pt 箔と Al2O3 の粉末を
使い NNO バッファーとインナーカプセルの接触を防いだ．これは Jego and Dasgupa （2014）
でも行われていた方法である． 
 
2.5 試料の評価 
2.5.1 Cross section polisher を用いた試料の研磨 
 本研究における回収試料の研磨には，愛媛大学 GRC 設置のクロスセクションポリッシャ
（Cross section polisher; CP）IB-19510CP を用いて研磨した．CP は Ar イオンビームを用
いてバルク試料から SEM 観察のための断面を作成する装置である．CP によって作成した
試料断面は，機械研磨時に生じる粒子の脱粒や移動，異物の混入が皆無で，試料が元々有す
る組織もほとんど改変されない（大藤ほか 2015，高圧討論会要旨）．そのためメルトや流体
からの析出鉱物相も In-situ で観察することが可能である．本実験では，fluid が生成される
可能性があり，機械研磨により脱粒が発生した場合，それが fluid なのかそれもと脱粒なの
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か判断できない．また，比較的低温領域で実験を行うため粒成長が促進されず，微細な粒子
が多く結晶化する可能性がある．これらの脱粒を防ぐためにも CP の使用は必須である． 
 研磨にはまず，回収試料である Au カプセルをエポキシ樹脂で固め，カプセルのおおよそ
1/3 をアイソメット（愛媛大学 GRC 設置の Isomet）でカットした．その後残りの 2/3 のカ
プセルの表面を CP にて研磨した． 
 
2.5.2 分析方法 
2.5.2.1 走査型電子顕微鏡 
 MORB ガラスおよび回収試料の微細組織観察と化学組成分析には愛媛大学 GRC 設置の
熱電界放出型走査型電子顕微鏡（Field Emission Scanning Electron Microscope; FE-SEM）
JSM-7000F を使用した．本実験における MORB ガラスおよび回収試料はともに絶縁体で
あるため，分析前に試料表面にオスニウムコーティングを施し観察した．加速電圧は 15 kV
で使用した． 
  
2.5.2.2 化学組成分析 
 回収試料の化学組成分析には愛媛大学設置のエネルギー分散型 X 線分光装置（Energy 
Dispersive x-ray Spectroscopy; EDS）JED-2300/2300F（JEOL 製）を用いた．オスミウムコ
ーティングを用いて試料を蒸着することで，正確な膜厚で蒸着が可能となり（本実験では膜
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厚は 5 nm），蒸着膜の膜厚差による特性 X 線の吸収効果を最小限に抑えられ，他の蒸着方
法よりも正確な定量分析が可能となる．本研究では HM バッファーを用いているため，回
収試料中に Fe2O3 と Fe3O4 を観察する必要がある（本章の 2.4 参照）．オスミウムコーティ
ングによる EDS を用いた定量分析では，Fe2+/Fe3+の濃度の見積もりが可能なため（Ohfuji 
and Yamamoto 2015），本実験ではすべての回収試料にオスミウムコーティングを施し，EDS
により定量分析を行った． 
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3. 実験結果 
3.1 バッファー材の機能の検討 
 本実験では，硫化物／硫酸塩鉱物の f O2 境界を決定するために，f O2 を制御するための
バッファー材を用いている（本章の 2.4 参照）．まずこのバッファー材が高温高圧下で機能
しているかの検討を行った． 
 
3.1.1 HM バッファー 
 図 3.3.1 に，全実験での回収試料から測定した HM バッファーの組成を示す．赤色のシン
ボルが各酸化鉄の理想値である．図 3.3.2 から，OS2810 と OS2815 はそれぞれ FeO-Fe3O4
と Fe2O3-Fe3O4 でバッファーされていたことが分かる．また OS2821 では Fe 含有量は Fe2O3
の含有量と同程度であるが，一方で O の含有量が Fe2O3 含有量より低い．これは O の定量
分析に問題がある可能性がある．O の定量値を無視すると，Fe 含有量から OS2821 は Fe2O3
のみ存在していたと考えられ，その結果 HM バッファーの機能を果たさなかったことが示
唆される．OS2834 と OS2836 も同様に O の定量値に問題があるがこれを無視すると，Fe
含有量から実験中には Fe2O3 および Fe3O4 が存在していたと考えられる．よって，MH バ
ッファーが機能していた実験は OS2815，OS2834 および OS2836 である． 
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3.1.2 NNO バッファー 
 図 3.3.2 に OS2810 の回収試料中の NNO バッファーの元素マッピングを示す．元素マッ
ピングが示すように，Ni と NiO の還元剤および酸化剤の両方が観察された．またその他の
実験おいても同様に還元剤と酸化剤が観察された．これらのことから，NNO を用いたすべ
ての実験において，NNO バッファーは機能していたと考えられる． 
 
3.2 実験生成物 
3.2.1 含硫黄鉱物以外の実験生成物 
 表 3.4 に各実験の生成物を示す．OS2821 の HM バッファーの結果は，f O2 バッファーが
機能していなかったため，除外している． 
 本実験では CP を用いて研磨しているため，研磨による脱粒等がない（本章の 2.5.1 参
照）．それゆえ，図 3.3.4 で示したように，自形を呈している鉱物の粒子間の空隙は，ほぼす
べて流体であると考えられる． 
 すべての実験でガーネット（Gr）および単斜輝石（Px）が観察された．OS2810（6 GPa，
900℃）では Gr，Px 以外に SiO2，ポートランダイト（Ca(OH)2；Por）および流体が観察
された．また OS2815（6 GPa，800℃）では含水鉱物相以外は OS2810 と同じ生成物相が
観察された．含水鉱物相はポートランダイトの代わりに 6 GPa，800℃で安定（Schmidt 1995）
なローソナイト（CaAl2Si2O7(OH)2·H2O；Law）が観察された．またより高圧力で行った
OS2821（9 GPa，800℃）でも OS2815 と同様に，Gr，Px，SiO2，Law が観察された．よ
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り高温下で行った OS2834（9 GPa，1050℃）では，H2O-saturated MORB のソリダス以上
の温度（Schmidt and Poli, 1998）のためケイ酸塩メルトが観察された．またメルト中に多
数の球状の空隙が観察された．観察された鉱物相は Gr および Px のみであった．また，12 
GPa，800℃で行った OS2836 では，Gr，Px，SiO2 および流体が観察されたが，メルトは観
察されなかった． 
 
3.2.2 含硫黄鉱物の鉱物相 
 硫酸塩鉱物（CaSO4）は OS2815 の HM バッファー，OS2821 の NNO バッファー，
OS2834 および OS2836 の NNO と HM バッファーの回収試料中に観察された．硫化物
（FeS）は OS2810 の NNO および MW バッファー，OS2815 の NNO バッファー，OS2821
の NNO バッファー，OS2834 の NNO および HM バッファー，OS2836 の NNO バッファ
ーの回収試料中に観察された． 
 OS2821 の NNO バッファー，OS2834 の NNO バッファーおよび OS2836 の NNO バッ
ファーの回収試料中には，磁硫鉄鉱（FeS）とアンハイドライト（CaSO4）の両相が固体相
として観察されたことから（図 3.3.7 および 3.3.8），実験中の f O2 は硫化物／硫酸塩鉱物の
境界上にあったことが明らかとなった． 
 
3.3 流体から析出した含硫黄鉱物 
 OS2821 の実験（9 GPa，800℃）のみ，特異な形態（針状結晶）をした鉱物が観察された
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（図 3.3.8）．この放射状に伸長した針状結晶は流体中からの析出鉱物相である．流体からの
鉱物の析出には急激な濃度差が必要であり，急冷により急激な濃度差が生じ溶解していた
成分が析出したと考えられる．またその元素マッピング（図 3.3.9）によると， S と O およ
び Na に正の相関があり，Si や Fe とは負の相関があることから，この析出鉱物相は Na の
硫酸塩鉱物であることが分かる．低圧力下の実験（6 GPa，800℃および 900℃）ではこの
析出鉱物は観察されなかった．これらのことから 9 GPa，800℃，NNO の f O2 条件下では，
硫黄の流体への溶解度が飛躍的に上昇することが明らかとなった． 
 より高圧下（12 GPa，800℃）である OS2836 の回収試料中には図 3.3.9 のような放射状
の結晶は観察されなかったが，多くの析出鉱物相と思われる硫酸塩鉱物および硫化物が観
察された．OS2836（12 GPa，800℃）の HM バッファーの回収試料中には，空隙中や自形
を呈したケイ酸塩鉱物の粒間を埋めるようなマトリクス状に硫酸塩鉱物が観察されている
（図 3.3.10）．また，NNO バッファーの回収試料中にも同様に，ケイ酸塩鉱物の粒間にマ
トリクス状の硫酸塩鉱物が，空隙中に自形の硫化物が観察された（図 3.3.11）．OS2836 の
実験ではケイ酸塩メルトは観察されなかったため，自形のケイ酸塩鉱物は高温高圧下では
流体中に存在していたと考えられる．すなわち，自形のケイ酸塩鉱物の粒間にマトリクス状
に存在する硫酸塩鉱物は，流体中に溶解していたものが急冷により流体から析出したもの
と考えられる．これらのことから，12 GPa，800℃の温度圧力領域においては，fO2 条件に
関係なく OS2821（9 GPa，800℃）の実験と同様に流体への硫黄の溶解度が非常に高くな
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ることが明らかとなった． 
 また，6 GPa，1050℃の OS2834 では，回収試料中にはケイ酸塩メルトと流体が観察され
た．しかしながら，流体の痕跡である空隙はそのすべてが非常に小さな球状であるため（≦
~ 2 µm），この流体はケイ酸塩メルトと流体が混和したメルト中から，急冷中に分離したも
のであると考えられる．また，急冷中に分離した流体中に多くの析出鉱物が観察された（図
3.3.12）．この析出鉱物相は NNO バッファーと HM バッファーの両方の fO2 環境下で観察
された．その元素マッピング（図 3.3.12）には S と Ca に正の相関があったことから，この
析出鉱物相は硫酸塩鉱物である．すなわち，ケイ酸塩メルトと流体の混和したメルト中に多
数の S が溶解していた可能性が示唆される．6 GPa，800℃（OS2815）および 900℃（OS2810）
での回収試料中には，硫黄を含む鉱物の流体からの析出鉱物相は観察されなかったため，温
度の上昇に伴い硫黄の流体への溶解度が上昇する可能性が示唆された．この結果は Jego and 
Dasgupta（2014）の結果と一致する． 
 
3.4 高温高圧下における硫化物／硫酸塩鉱物の f O2 条件 
 図 3.3.13 に Lindsley（1991）から計算した高温高圧下での各バッファー材の f O2 および
本実験が行われた条件での含硫黄鉱物の化学種を示した．回収試料の電子顕微鏡観察の結
果（本章の 3.2）および Lindsley（1991）の計算されたバッファー材の fO2 から，6 GPa，
800℃において Log f O2 (⊿FMQ) > －0.17 の時，硫黄を含む鉱物は硫酸塩鉱物として安定
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であり，Log f O2 (⊿FMQ) < －2.79 の時，硫化物として安定であることが明らかとなっ
た．また 6 GPa，900℃では NNO バッファーの回収試料中に硫化物が観察されたため，Log 
f O2 (⊿FMQ) > －2.51 の時，硫化物が安定であることが明らかとなった．同温度圧力下に
おいて，HM（Fe2O3-Fe3O4）バッファーが MW（Fe3O4-FeO）バッファーとして機能して
おり，高温高圧下では NNO バッファーより還元的な環境下であったため，硫化物のみ観察
され．硫酸塩鉱物は観察されなかった．また 9 GPa，800℃および 12 GPa，800℃において，
NNO バッファーの回収試料中に硫化物および硫酸塩鉱物が固体相として観察されたため，
実験中の fO2，Log f O2 (⊿FMQ) = －4.59 および‐6.38 は硫化物／硫酸塩鉱物の fO2 境界
上であったことが明らかとなった．これらの結果を考慮すると，本研究で行った実験の系に
おける硫化物／硫酸塩鉱物の fO2 境界は図 3.3.13 の緑色の領域であり，この領域より fO2
が還元的であれば S を含む鉱物は硫化物として，酸化的であれば硫酸塩鉱物として安定で
ある．図 3.3.13 からも分かるように，この fO2 境界は高圧になるにつれ還元的になりその
傾きは 800℃で Log ~ -1.25（⊿FMQ）/ GPa であり，圧力に大きく依存することが明らか
となった．本研究の結果は，Jego and Dasgupta（2013，2014）の結果とおおよそ 1～2 Log 
ユニット内で一致している．Jego and Dasgupta（2013，2014）で行われた実験とは出発物
質の組成が異なるため，それらが fO2 に与える影響は大きく本研究の結果と良い一致を示
さなかったと考えられる． 
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4. 考察 
4.1 沈み込み帯における含硫黄鉱物の存在形態 
 図 3.4.1 に本章 3.4 節で明らかとなった硫化物／硫酸塩鉱物の fO2 境界と沈み込み帯
（Malaspina and Tsunami 2012）およびマントルキール（Frost & Mccammon 2008）におけ
る fO2 を同時にプロットした．Malaspina and Tumiati（2012）では，縁辺部に海洋堆積物
を含む衝突帯における超高圧変成岩帯から得られたガーネットの Fe の 2 価 3 価比から沈み
込み帯の f O2 を推測している．また，Frost & Mccammon（2008）では，クラトン直下のキ
ンバーライトマグマ起源のガーネットの Fe の 2 価 3 価比からマントルキールの fO2 を推測
している．彼らの結果と本研究の結果を比較すると（図 3.4.1），マントルキールでの fO2 は
硫化物／硫酸塩鉱物の fO2 境界より還元的な環境下であり，マントルキールでは S を含む
鉱物は硫化物として安定であることが分かる．このことは，キンバーライトマグマ起源のダ
イヤモンド包有物の硫黄が殆ど硫化物として発見されている事実と一致する．一方で沈み
込み帯の fO2 は，そのほとんどが硫化物／硫酸塩鉱物の fO2 境界上か fO2 境界より酸化的な
環境下である．この結果と 6 GPa までは流体析出相として硫酸塩鉱物や硫化物が観察され
ていない結果（本章 3.3 節）とを考慮すると，地球内部へと沈み込んだ硫黄は，800℃まで
の温度条件における沈み込み帯では 6 GPa までは硫酸塩鉱物として安定である可能性が示
された．また 9 GPa では流体への硫黄の溶解度が上昇するため（本章 3.3 節），沈み込むス
ラブ中の S を含む鉱物は，その一部もしくはそのほとんどが流体へと溶解し 9 GPa 以上は
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沈み込まないだろう． しかしながら，9 GPa という圧力はダイヤモンドが生成可能な圧力
下であるため，周囲の酸化還元度に依存するが，6‐9 GPa の間で流体中に溶解した硫酸塩
成分もしくは固相の硫酸塩鉱物がダイヤモンド包有物として包有される可能性が示された．
この推測は Wirth et al.（2009）によって得られた，沈み込み帯起源のダイヤモンド中の包
有物としての硫酸塩鉱物が発見されていることと一致する．しかしながら，本実験結果のデ
ータ数は少なく，特に 800℃での境界しか決定できなかったため，より多数の温度圧力条件
下のもとデータ点を増やし，温度の依存性を確認することが今後の課題となる． 
 
4.2 硫黄の地球深部循環のモデル化 
 図 3.4.2 に本研究により推測される硫黄の地球深部循環のモデルを示す．海洋堆積物中に
堆積している硫化物や硫酸塩鉱物は沈み込み帯にて，地球深部へと沈み込む．その際，比較
的高温のスラブでは，硫黄を含む鉱物は地殻流体へと溶解し島弧火山活動によって地表へ
ともたらされ，大気中へと放出される．一方で，比較的低温のスラブ（≦800℃）では，沈
み込む硫黄を含む鉱物は，少なくとも 180 km（6 GPa）程度の深部まで硫酸塩鉱物もしく
は硫化物の固体相として沈み込む．その際，沈み込み帯の fO2 に依存して硫化物か硫酸塩鉱
物かが決定される．また，9 GPa，800℃では硫酸塩鉱物の流体への溶解度が飛躍的に上昇
するため，少なくとも 270 km（9 GPa）までに硫黄を含む鉱物は，含水鉱物の脱水により
生じた流体中へと溶解する．硫黄が溶解した流体はマントルウェッジなどに供給される，も
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しくはダイヤモンド包有物としてマントル中にトラップされ，やがてはプリュームなどと
ともに地球表層へともたらされるだろう．沈み込み帯以外のマントル，例えばマントルウェ
ッジやマントルキールなどは沈み込み帯と比べ還元的であるため（Frost and Mccamon 
2008），供給された硫黄が固化する際は硫化物として安定となるだろう．マントルウェッジ
への硫黄の供給量や硫黄の地球深部への沈み込む量などの定量的な議論を展開するために
も，高温高圧下での溶解度を決定することが今後の課題である． 
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5. まとめ 
 高温高圧下において，硫化物／硫酸塩鉱物は f O2 に依存して硫化物／硫酸塩鉱物に変化
する可能性が示唆されており，沈み込み帯での硫黄の存在形態に関して重要な役割を占め
る．そこで本研究では，沈み込み帯の温度圧力領域（6‐12 GPa，800℃）における硫化物
／硫酸塩鉱物の f O2 境界を決定した．6 GPa，800℃では硫酸塩鉱物（CaSO4）は Log f O2 
(⊿FMQ) > log‐0.17 の条件下で安定である一方，Log f O2 (⊿FMQ) <‐2.79 では硫化物
として存在することが明らかとなった．また，9 GPa，800℃では Log f O2 (⊿FMQ) = Log‐
4.59 において， 12 GPa，800℃では Log f O2 (⊿FMQ) = Log‐6.38 において硫酸塩鉱物
（CaSO4）と硫化物（FeS）が共存することが明らかとなった．これらのことから，800℃以
下の沈み込み帯では，おおよそ 6 GPa まで含硫黄鉱物は硫酸塩鉱物として存在し，それ以
上の圧力下では硫化物に変化しより深部へと沈み込む可能性が示唆された． 
 6 GPa での実験においては，流体からの硫黄を含む鉱物の析出相が観察されなかったが，
一方で 9 GPa では流体からの析出相が硫酸塩鉱物として観察された．このことは，9 GPa
までに硫酸塩鉱物の流体への溶解度が飛躍的にあがる可能性を示唆している．すなわち，硫
酸塩鉱物は比較的低温（800℃以下）の沈み込み帯において，およそ 6 GPa までは安定して
存在しており，それ以上の圧力下では流体へと溶解し，マントルウェッジへ供給される，も
しくはダイヤモンド包有物としてマントル内にトラップされる可能性があり，やがてプリ
ュームなどに伴って地球表層へともたらされるだろう． 
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第 4 章 本論文のまとめ 
  本論文 2 章で示されてように，CaSO4 は単体では非常に幅広い温度圧力領域において
熱力学的に安定である．もし地球深部へと沈み込めば，アンハイドライト→モナザイト構造
相→バライト構造相と，その結晶構造を変えながら下部マントル条件に匹敵する温度圧力
条件まで安定に存在することが可能である（図 2.3.11）．一方で，本論文 3 章においてマン
トル鉱物や流体が存在する場合，f O2 に依存して CaSO4 の安定性が大きく変化することが
明らかとなった．すなわち沈み込み帯の温度圧力領域において，酸化的な環境下であれば
CaSO4（硫酸塩鉱物）として，還元的な環境下であれば FeS などの硫化物へと変化する可能
性が示された．より具体的には，6 GPa，800℃において硫酸塩鉱物（CaSO4）は Log f O2 
(⊿FMQ) >‐0.17 の条件下で安定である一方，Log f O2 (⊿FMQ) < ‐2.79 では硫化物と
して存在する．また，9 GPa，800℃および 12 GPa，800℃においてそれぞれ Log f O2 (⊿
FMQ) =‐4.59，Log f O2 (⊿FMQ) =‐6.38 において硫酸塩鉱物（CaSO4）と硫化物（FeS）
が共存する．これらの結果から 800℃における硫化物／硫酸塩鉱物の f O2 境界を決定した．
その結果，800℃での硫化物／硫酸塩鉱物の f O2 境界はおおよそ Log‐1.25 (⊿FMQ)/GPa
の傾きを持っており，沈み込み帯の fO2 より還元的であることが明らかとなった（図 3.4.1）．
この結果からは，沈み込むスラブの温度が 800℃以下であったとき，おおよそ 180 km まで
は硫黄を含む鉱物は硫酸塩鉱物として沈み込むことが予測される．また 9 GPa，800℃では
硫黄の溶解度が飛躍的に上がる可能性があり，沈み込む硫黄を含む鉱物は 9 GPa までに流
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体中へと溶解し，流体と共にマントルウェッジへと供給され火山活動によって地表へもた
らされる可能性がある．もしくはマントル中に保持され，そこに炭素に富んだ流体がもたら
されることにより，ダイヤモンド包有物となって地表へともたらされる可能性が示された． 
 しかしながら，より幅広い温度圧力領域における f O2 境界の温度・圧力依存性や高温高
圧下における流体への溶解度などが決定されておらず，今後の高温高圧実験において明ら
かにすべき課題である． 
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表 2.1 第 2 章にて行われた放射光実験および実験条件．  
 
*熱電対が切れたため，ヒーターに投入した電力と温度の関係から見積もった． 
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表 2.2 第 2 章において体積弾性率の計算のために用いた各圧力条件下におけるモナザイト
構造およびバライト構造相の格子定数，体積および密度 
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表 3.1 第 3 章における硫化物／硫酸塩鉱物の fO2 境界決定の実験の出発物質に用いた
MORB ガラスの化学組成． 
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表 3.2 第 3 章における硫化物／硫酸塩鉱物の fO2 境界決定の実験に用いた全出発物質の
化学組成． 
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表 3.3 第 3 章に
おける硫 化物／硫
酸塩鉱物 の fO2 境
界決定の 実験の一
覧 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
P：圧力，T：温度，D：保持時間 
＊熱電対が実験中に使用不可となったため，温度-電力の関係から温度を見積もった． 
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表 3.4 第 3 章における硫化物／硫酸塩鉱物の fO2 境界決定の実験におけるバッファー条件
および回収試料における生成物 
 
P：圧力，T：温度，D：保持時間，NNO：Ni-NiO，MW：Fe3O4-FeO，HM：Fe2O3-Fe3O4，
Anh：アンハイドライト，Pyr：磁硫鉄鉱（Pyrrhotite），Gr：ガーネット，Px：単斜輝石，Law：
ローソナイト，Por：ポートランダイト（Ca(OH)2） 
観察された相は“+”，観察されなかった相は“-”で示している．表中の＊は，流体からの析出鉱
物相が観察されたもの． 
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図 1.1 地球表層を循環している硫黄種．Woods Hole Oceanographic Institution の Web サ
イトの図に加筆． 
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図 1.2 ダイヤモンド中に包有される硫化物および硫酸塩鉱物． 
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図 1.3 ダイヤモンド包有物中の硫黄の同位体比（本章 1 章の式（2）を用いてプロットし
たもの）．（Farquhar et al. 2002 の fig. 2 より） 
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図 1.4 FeS の高温高圧下における相関係．（Ohfuji et al., 2007 の fig. 4 より） 
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図 1.5 高温高圧下における Gypsum，Bassanite，Anhydrite の相関係．（Yamamoto and 
Kennedy 1969 の fig. 2 より） 
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図 2.2.1 1000℃で 10 時間加熱保持した CaSO4 の粉末 X 線回折パターン(黒)と JCPDS
カード 37-1496 番(γ-CaSO4，アンハイドライト)の回折パターンのピーク位置(赤)． 
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図 2.2.2 MAX80 マルチアンビル高圧発生装置 
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図 2.2.3 対称型のダイヤモンドアンビルセル． 
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図 2.2.3 キュービック型マルチアンビル高圧発生装置用のアンビルガイドの 3D イメージ
(Nishiyama et al. 2008)．1 および 2 が X 線用の穴(直径 2 mm)． 
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図 2.2.4 MAX80 マルチアンビル高圧発生装置用に用いられた実験セルの概略図． 
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図 2.3.1 AR262 の P-T パス(a)およびアンハイドライト-モナザイト構造相転移による典型
的な XRD パターン(b)．(a)中の黒線は加圧中の加熱サイクルを点線は減圧中の加熱サイク
ルを示している． 
 
 
 
 
 
 
 
 
84 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
図 2.3.2 約 1 GPa (~2.5 ton)からの減圧過程における時分割 X 線海鮮パターン．プレスの
荷重は MAX80 プレスの油圧ポンプの荷重圧から直接的に見積もられた値である．また，プ
レスの荷重が 0.0 ton はプレスに荷重が掛かっていない，すなわち 1 atm の状態である．黒
および白抜きで表示された数字は，それぞれモナザイト構造相，アンハイドライトの指数で
ある． 
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図 2.3.3 約 7 GPa での加熱過程における X 線回折パターンの変化．すべてのピークはモナ
ザイト構造相で指数づけ可能． 
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図 2.3.4 約 9 GPa における加熱前後および加熱中の CaSO4 の XRD パターン変化． 
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図 2.3.5 約 20 GPa (a)と 30 GPa (b)における加熱前後および加熱中の CaSO4 の XRD パ
ターン変化． 
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図 2.3.6 バライト構造相からモナザイト構造相への相転移前後の XRD パターン．図中の
数字はそれぞれの相の面指数を示している． 
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図 2.3.7 約 30 GPa（a）および 40 GPa（b）での加熱前後および加熱中での CaSO4 の XRD
パターン変化． 
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図 2.3.8 約 60 GPa（a）および 90 GPa（b）での加熱前後および加熱中の CaSO4 の XRD
パターン変化．c の回折パターンは a および b 中の点線で描かれた四角内の回折プロファイ
ルである． 
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図 2.3.9 38.0 GPa から加圧した後に 60.5 GPa で得られた典型的なバライト構造相のラマ
ンスペクトルおよび 91 GPa，2300 K の加熱後（加熱後の圧力は 78.4 GPa）に得られた変
形バライト構造相のラマンスペクトル（a）および Ma et al.（2007）で報告された 33 GPa
での加熱後に出現した“New phase”のラマンスペクトル（b）． 
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図 2.3.10 ～78 GPa からの減圧過程におけるラマンスペクトルの波数変化（a）および観察
されたピークの波数シフト（b）．～0.1 MPa のスペクトルは DAC の圧力を完全に開放し，
ダイヤモンドアンビル越しに測定したものであり，一方で 1 atm のスペクトルはダイヤモ
ンドアンビルを外し試料室を直接的に観察したものである．後者においては，試料からの蛍
光線のためバックグラウンドが著しく増加している．b および c 中の○は 1 atm で収集した
データである． 
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図 2.3.11 本研究における CaSO4 の高温高圧相のまとめ．黒色の菱形，三角形，四角形は
それぞれアンハイドライト，モナザイト構相，バライト構造相であり，白抜きの菱形および
丸はそれぞれ準安定相である AgMnO4 構造相および変形バライト構造相である． 
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図 2.3.12 アンハイドライト，モナザイト構造相およびバライト構造相の室温下における
P-V データ．体積弾性率を算出するためのモナザイト構造およびバライト構造相のデータ
は表 2.2 に示す．曲線および点線は各相の体積変化から算出した EoS により得られた圧縮
曲線である．Bradbury and Williams（2009）のデータはすべてモナザイト構造相として計
算されている． 
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図 2.3.13 熱力学的に安定な CaSO4 の構造多形の密度および PREM モデルによる地球内
部の密度．CaSO4 のデータは地温勾配に最も近い P-T 条件から得られた XRD パターンか
ら算出した． 
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図 3.1.1 沈み込むスラブの温度圧力条件と Jego and Dasgupa（2014）により行われた実
験条件．H2O saturated MORB solidus は Schmidt and Poli（1998）を，Coldest slab top 
P-T path および Hottest slab top P-T path のデータは Syracuse et al.,（2010）の Tonga お
よび North Cascadia のデータを用いた． 
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図 3.1.2 Carroll and Rutherford（1987）による高温下におけるアンハイドライトと磁硫
鉄鉱の fO2 境界（破線）．MNO：MnO-Mn3O4，NNO：Ni-NiO，anh：anhydrite（硫酸
塩鉱物），po：FeS（硫化物），mt：magnetite，wo：wollastonite，qtz：quartz 
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図 3.2.1 愛媛大学 GRC に設置されている川井型高圧発生装置 ORANGE-2000． 
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図 3.2.2. 本実験に用いた高圧セルの構成図． 
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図 3.2.3. ダブルカプセルシステムの概要図．平衡式は NNO バッファーのもののみ示し
ている． 
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図 3.2.4 本実験で実際に用いたダブルカプセルの構造図．HM バッファー用が（a），NNO
バッファー用が（b）．Au カプセルを溶接する際に大きさが多少変化しているため，実際の
サイズは図表の通りではない． 
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図 3.3.1 回収試料中の HM バッファーの組成．赤色のシンボルは各酸化物の理想値． 
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図 3.3.2 回収試料中の NNO バッファーの元素マッピング． 
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図 3.3.3 OS2810 の回収試料の BSE 像．（a）が NNO，（b）が HM バッファーを用いた
実験からの回収試料． 
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図 3.3.4 OS2815（6 GPa，800℃）の回収試料の BSE 像．HM バッファーを用いた試料が
（a），NNO を用いた試料が（b）．Gr：ガーネット，Px：単斜輝石，Law：ローソナイト．
Anh：アンハイドライト，Pyr：磁硫鉄鉱 
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図 3.3.5 OS2834（NNO バッファー，9 GPa，1050℃，24 h）の回収試料の BSE 像．高温
高圧下で fluid が存在していた証拠となるバブル状の空隙が多く見られる．また，流体の間
を埋めるようにマトリックス部分にメルトが見られる． 
 
 
 
 
 
 
107 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
図 3.3.6 OS2821（NNO バッファー，9 GPa，800℃，36 h）の回収試料の BSE 像(a)およ
びその元素マッピング象．S と Fe および Ca に正の相関があることから，アンハイドライ
トと磁硫鉄鉱の共存が確認できる Gr：ガーネット，Px：単斜輝石，Law：ローソナイト．
Anh：アンハイドライト，Pyr：磁硫鉄鉱 
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図 3.3.7 OS2836（NNO バッファー，12 GPa，800℃，24 h）の回収試料の BSE 像(a)お
よびその元素マッピング．S と Fe および Ca に正の相関があることから，アンハイドライ
トと磁硫鉄鉱の共存が確認できる．Gr：ガーネット，Anh：アンハイドライト，Pyr：磁硫
鉄鉱 
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図 3.3.8 OS2836（NNO バッファー，12 GPa，800℃，24 h）の回収試料の BSE 像(a)お
よびその元素マッピング．S と Fe に正の相関があることから硫化物である磁硫鉄鉱の存在
が確認できる．Gr：ガーネット，Anh：アンハイドライト，Pyr：磁硫鉄鉱 
 
 
(a) 
110 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
  
  
 
 
 
 
 
 
 
 
図 3.3.9 OS2821 における流体からの析出相としての硫酸塩鉱物（a のオレンジ色の領域
の針状結晶）を含んだ SEI 像（a）とその元素マッピング．S と O，Na に正の相関があり Si
および Fe とは負の相関がある． 
(a) 
(a) 
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図 3.3.10 OS2836（HM バッファー，12 GPa，800℃，24 h）の回収試料の BSE 像(a)およ
びその元素マッピング．S，Ca および O に正の相関がある硫酸塩鉱物が，自形のケイ酸塩
鉱物の粒間を埋めるようにマトリクス状に存在している． 
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図 3.3.11 OS2836（NNO バッファー，12 GPa，800℃，24 h）の回収試料の BSE 像(a)お
よびその元素マッピング．S と Ca および Fe とに正の相関があり硫酸塩鉱物と硫化物が存
在している．また硫酸塩鉱物は自形のケイ酸塩鉱物の粒間を埋めるようにマトリクス状に
存在している．Gr：ガーネット，Anh：アンハイドライト，Pyr：磁硫鉄鉱 
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図 3.3.12 OS2834 の HM バッファーの回収試料中の流体からの析出相としての硫酸塩鉱
物を含んだ BSE 像とその元素マッピング． 
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図 3.3.13 高温高圧下における各バッファー材の fO2 および本実験結果により明らかとな
った S-bearing minerals の化学種．赤色のシンボルが硫化物，青色のシンボルが硫酸塩鉱物
である．ひし形および丸のシンボルはそれぞれ Jego and Dasgupa（2014）および Jego and 
Dasgupta（2013）の結果である．また白抜きの赤四角のシンボルは 900℃，NNO バッファ
ーの実験点，赤と青色の四角は 1050℃，NNO バッファーの実験点である．点線はそれぞれ
800℃における NNO：Ni-NiO，HM：Fe2O3-Fe3O4 バッファーの fO2 である． 
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図 3.4.1 本研究によって明らかとなった硫化物／硫酸塩鉱物の fO2 境界（緑色の領域）と
地球内部の fO2 を比較した図．黒色のひし形，丸および四角はそれぞれ Malaspina and 
Tumiati（2012）で報告された沈み込み帯の fO2．赤色の四角形，水色の三角形，青色の逆
三角形，オレンジ色の丸はそれぞれ Frost & Mccammon（2008）でまとめられたマントル
キールの fO2． 
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図 3.4.2 硫黄の地球深部循環のモデル．赤色の矢印は高温スラブ，青色の矢印は低温スラ
ブでの硫黄の循環の様子． 
 
 
 
 
 
 
 
